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Resumen
La idea general en la que se basa esta tesis es encontrar una relación entre las anoma-
lías de gravedad y las características volcánicas del sector del margen continental ar-
gentino, utilizando datos de anomalías de gravedad derivadas de misiones de altimetría
satelital, de anomalías de gravedad marina y datos de espesor sedimentario para es-
timar la anomalía isostática con diferentes modelos y metodologías que aportan a la
caracterización gravimétrica de la región. Inicialmente se emprendió la tarea de or-
ganizar los datos de anomalías gravimétricas de aire libre en la región y compilar los
datos en una base de datos consistente y documentada. Para ello se compararon grillas
de anomalías de gravedad de aire libre derivadas de misiones de altimetría satelital con
anomalías de gravedad marina calculadas a partir de datos de cruceros en el margen
argentino y zona oceánica adyacente. Se analizaron los datos de barco de distintas
campañas realizadas en épocas diferentes y en una primera etapa se organizaron en
una base de datos común, a partir de la cual se crearán versiones mejoradas con nuevas
correcciones.
Otro objetivo especíﬁco consistió en comparar el cálculo de la anomalía de Bouguer
con dos métodos. El primer método utiliza la relación entre topografía y gravedad
con el desarrollo de Parker en el dominio de Fourier y el segundo método calcula la
anomalía de Bouguer completa (Bullard A, B o C) en varios rangos de distancias con
diferentes aproximaciones para la atracción de prismas rectangulares y cónicos en las
cercanías de la estación. El propósito de este análisis fue validar una metodología de
cálculo para la anomalía isostática utilizando transformada de Fourier, en una amplia
región del mar argentino con el esquema de Airy.
Una vez validada la metodología de cálculo, se trabajó en otro de los objetivos especí-
ﬁcos, que consistió en investigar el mecanismo de compensación de tipo Airy con un
esquema de tres interfaces utilizando las metodologías que se describen a continuación:
1) en sentido directo con diferentes aproximaciones del desarrollo de Parker a través
del cálculo de tres interfaces con compensación isostática local.
2) invirtiendo la anomalía obtenida en 1), determinando la deﬂexión del Moho nece-
saria para compensarla (anularla) utilizando el mismo esquema de tres interfaces y un
método iterativo con más términos en la inversión. La interfaz corteza-manto (Moho)
así calculada representa una superﬁcie más realista que la calculada con un término en
la inversión y que la estimada con datos de topografía y espesor sedimentario, pero no
deja de ser un ensayo para probar los métodos numéricos.
Si bien el experimento constituye una suposición esquemática para probar los méto-
dos numéricos, encontramos que en la comparación con el único perﬁl de refracción
digitalizado disponible, la interfaz “Moho” invertida reproduce bastante bien el Moho
modelado en dicho perﬁl, para el caso del método iterativo.
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Luego se ha focalizado en la aplicación de las técnicas backstripping y Modelado de
Gravedad Orientado por los Procesos (POGM, Process Oriented Gravity Modelling).
El backstripping es una técnica cuantitativa basada en la remoción de la carga desde
el basamento, aplicada bajo las hipótesis de isostasia de Airy o ﬂexural, asumiendo
conocida la carga sobre la corteza ejercida por el agua y los sedimentos, lo que supone
que conocemos el espesor sedimentario. La grilla de espesor sedimentario utilizada
ha sido compilada de varias fuentes de datos, resultado de digitalizaciones de mapas
publicados y tiempo de ida y vuelta de la señal sísmica, con una densidad constante y
no incorpora datos de estratigrafía de pozos.
A partir de la ecuación del backstripping es posible determinar la subsidencia tectónica
directamente desde datos estratigráﬁcos. Dicha ecuación consta de tres términos: el
primer término (a), tiene en cuenta la profundidad del agua, el segundo (b), considera la
carga de los sedimentos y el tercero considera la carga del nivel del mar (c). Aplicamos
la técnica backstripping a perﬁles y así pudimos estimar la profundidad del basamento
en ausencia de sedimentos, es decir la paleobatimetría en el tiempo del rift, que ha
sido calculada teniendo en cuenta todo el espesor de sedimentos sin diferenciación de
edades. En esta etapa no se han hecho consideraciones acerca de la porosidad de los
sedimentos, parámetro que entra en juego en los procesos de compactación y descom-
pactación. Para el caso de backstripping ﬂexural se hacen las mismas suposiciones que
para el caso de Airy y se deﬁne el parámetro apropiado en el espacio de los números
de onda que modiﬁca la respuesta de Airy produciendo la respuesta ﬂexural.
El Modelado de Gravedad Orientado por los Procesos combina la técnica backstripping
con técnicas de modelado de gravedad. Utiliza información sísmica del espesor sedi-
mentario y del volcanismo presente (SDRs (por sus siglas en ingés: Seaward Dipping
Reﬂectors) e intraplaca) en la conﬁguración del margen actual, para estimar la anoma-
lía de gravedad que está asociada a los procesos: rifting, sedimentación y magmatismo.
El objetivo de POGM es discriminar la contribución que los diferentes procesos geológi-
cos aportan a la anomalía observada y el objetivo del backstripping es determinar la
geometría del margen al tiempo del rift. Se considera que los resultados obtenidos en
esta Tesis son ampliamente satisfactorios y que el método constituye la base necesaria
para una buena interpretación de las anomalías de gravedad en las regiones marinas.
Aunque en esta Tesis se han obtenido resultados interesantes para el análisis de la
isostasia, no hemos llegado a una caracterización amplia de los márgenes volcánicos a
partir de la gravedad. Consideramos que hace falta más trabajo de experimentación
y análisis geológico. De todos modos la puesta a punto de los métodos de cálculo, la
ejercitación y análisis de los mismos con datos reales constituye un aporte muy valioso
para el estudio del margen argentino.
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Abstract
The general idea on which this thesis is based is to ﬁnd a relationship between grav-
ity anomalies and the volcanic characteristics of the Argentine continental margin,
using gravity anomaly data derived from satellite altimetry missions, of marine grav-
ity anomalies and sedimentary thickness data. The main objective is to estimate the
isostatic anomaly with diﬀerent models and methodologies that contribute to the gravi-
metric characterization of the region.
Initially, we addressed the task of organizing the free air gravimetric anomaly data in
the region and compiling a consistent and documented database. In order to achieve
this the free air gravity anomaly grids derived from satellite altimetry missions with the
marine gravity anomalies calculated from cruise data in the Argentine margin and the
adjacent ocean area were compared. Ship data from diﬀerent campaigns at diﬀerent
times were analyzed, and in the ﬁrst stage were organized into a common database,
which would be the starting point to create improved versions with potential new cor-
rections.
Another speciﬁc objective was to compare the calculation of the Bouguer anomaly with
two methods. The ﬁrst method uses the relationship between topography and gravity
with Parker’s development in the Fourier domain, and the second one calculates the
complete Bouguer anomaly (Bullard A, B or C) in various ranges of distances with
diﬀerent approximations to the attraction of rectangular and conical prisms near the
station. The purpose of this analysis was to validate a method for isostatic anomaly
calculation, by means of the discrete Fourier transform and the Airy scheme, in a wide
region of the Argentine sea.
Once the calculation method was validated, we worked on another speciﬁc objective,
which was to investigate the mechanism of compensation of the Airy type with a scheme
of three interfaces by using the methodology described below:
1) In the forward direction by using diﬀerent approximations and calculating Parker’s
development through three interfaces with local isostatic compensation.
2) By inverting the anomaly obtained in 1) and determining the deﬂection of Moho
necessary to compensate it (cancel it) using the same scheme of three interfaces.
3) By applying an iterative method with more terms in the inversion. The crust-mantle
interface (Moho) thus calculated represents a more realistic surface than that calcu-
lated with one term in the inversion and also than that estimated with topography
and sedimentary thickness data. Even though the experiment was focused on testing
numerical algorithms we found that in comparison with the single seismic refraction
digitized proﬁle available the inverted "Moho" interface reproduces quite well the Moho
on that proﬁle for the iterative method.
Then the focus was on the application of backstripping techniques and “process ori-
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ented" (POGM, Gravity Oriented Process Modelling) gravity modelling. Backstripping
is a quantitative technique based on the removal of loads from the basement, applied
on the assumption that there is Airy or ﬂexural isostasy, assuming we know the load
on the crust exerted by the water and sediment, which means we know the sedimen-
tary thickness. The grid of sedimentary thickness used has been compiled from various
data sources, results from scans of published maps and the two-way time of the seismic
signal with a constant density and does not include stratigraphy well data.
From the backstripping equation it is possible to determine the tectonic subsidence
directly from stratigraphic data. This equation consists of three terms: the ﬁrst term
(a) takes into account the depth of water, the second (b) considers the sediment load-
ing and the third considers the sea level loading (c). We applied the backstripping
technique to proﬁles and thus we could estimate the depth of the basement in the
absence of sediment, i.e. the palaeobathymetry at the time of rifting, which was calcu-
lated taking into account the entire thickness of sediments without age diﬀerentiation.
Considerations about the porosity of the sediments have not been made, a parameter
which is part of the compaction and decompression process. In the case of ﬂexural
backstripping, the same assumptions as in the Airy case are made, and the appro-
priate parameter is deﬁned in the wavenumber space that modiﬁes the Airy response
producing the ﬂexural response.
The process oriented gravity modelling combines the backstripping technique with tech-
niques of gravity modelling. It uses seismic information of the sedimentary thickness
and present volcanism: Seaward Dipping Reﬂectors (SDRs) and intraplate, in shaping
the current margin to estimate the gravity anomaly that is associated with rifting,
sedimentation and magmatic processes. The objective of POGM is to discriminate
how diﬀerent geological processes contribute to the observed anomaly and the aim of
backstripping is to determine the geometry of the margin at the time of rifting. We con-
sidered that the results obtained in this Thesis are highly satisfactory and the method
employed allows for a good interpretation of gravity anomalies in marine regions.
Although interesting results for isostasy analysis have been obtained in this Thesis, we
have not reached a broad characterization of volcanic margins from gravity. We believe
that more work in this direction coupled with geological analysis has still to be done.
Nevertheless, the development of methods of calculation and the exercise and analysis
using them with real data is a valuable contribution to the study of the Argentine
margin.
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algunas denominaciones. En el sector cercano a la cuña las anomalías
van desde M10 a M4. Las líneas de rayas en color rosa son zonas de
fractura interpretadas del mapa de gravedad. La línea de rayas que es
verde en a) y blanca en b) es la interpretación de Ghidella et al. [36]
del borde de la zona más inﬂuida por el arrastre de la transcurrencia
en la zona de fractura de Malvinas (ZFM). En b) en color verde se han
dibujado las estructuras digitalizadas de Ramos (1996) [78]. Modiﬁcado
de Ghidella et al. [36]. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 25
2.10 Ubicación de estructuras; las estructuras geológicas se digitalizaron de
mapas en Ramos (1996) [78]; anomalías mesozoicas (serie M) según Can-
de et al. (1989)[14]; banda amarilla: cuña volcánica [45]. Línea segmen-
tada negra: discontinuidad del Colorado. Modiﬁcado de la página web
de Ghidella: http://www.martagh.com.ar/mararg/pictr2002/. . . . . . 26
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Capítulo 1
Introducción
1.1 Introducción
En esta tesis abordamos el estudio del margen continental argentino en el sector vol-
cánico pasivo, mediante un método potencial, el método gravimétrico.
Los márgenes continentales
Los márgenes continentales son dominios ﬁsiográﬁcos contenedores de espesas secuen-
cias sedimentarias, considerados como zonas de transición entre las cuencas oceánicas y
los continentes [92]. Los márgenes continentales pasivos se clasiﬁcan como volcánicos o
no volcánicos de acuerdo a la cantidad de vulcanismo que haya ocurrido durante el rift.
Los márgenes volcánicos están caracterizados por secuencias de reﬂectores que inclinan
hacia el mar (SDRs, por sus siglas en inglés: Seaward Dipping Reﬂectors ), formados
por la erupción y subsecuente subsidencia de ﬂujo volcánico ocurrida durante el rift, y
por capas de corteza inferior con velocidades sísmicas de onda P anormalmente altas y
altas densidades. Las capas de corteza inferior con velocidades altas debajo del talud
continental varían de entre 5 a 15 km. Tanto las capas de la corteza inferior como
los complejos SDRs están asociados espacialmente con la transición océano-continente.
Generalmente suele denominarse subplacado magmático a capas de la corteza inferior,
que pueden estar compuestas de material derivado del manto debajo de la corteza o
material ígneo adicionado entre o debajo de la corteza, aunque el término subplacado
magmático no es del todo apropiado considerando que corteza vieja no está siendo sub-
placada y podría ser parte de una corteza oceánica inicial. La naturaleza y localización
del límite entre la corteza continental y oceánica es de fundamental importancia para
la comprensión de los procesos que tiene lugar en un rift [84]. El efecto de borde de
la anomalía gravimétrica de aire libre asociado a los márgenes continentales de tipo
pasivo es una de las características distintivas de la gravedad en zonas marinas. Este
efecto se debe en gran parte a la transición entre corteza continental y oceánica, por
sus diferentes espesores. Aunque el adelgazamiento de la corteza es una de las prin-
cipales contribuciones a este efecto, actualmente se reconoce que procesos tales como
extrusión basáltica, el subplacado magmático y la carga sedimentaria pueden modiﬁ-
carlo considerablemente [102, 86]. En una forma simple la anomalía contiene un “alto”
que se correlaciona con la parte exterior de la plataforma y un “bajo” asociado con la
1
1. Introducción
región del talud. Algunos márgenes tienen un bajo tierra adentro en el alto y un alto
mar adentro en el bajo [102]. El efecto de borde es muy sensible a la localización de la
transición, cambiando abruptamente si se desplaza algunos kilómetros tierra adentro
o mar adentro. Dado que la zona de transición es producto del rifting, éste tiene el
potencial de decirnos algo acerca del estilo y la geometría de la dinámica de la ruptura
de los continentes.
La transición océano-continente en un margen volcánico ocurre sobre una distancia re-
lativamente corta de 50− 80 km a 150 km comparado con un margen no volcánico. La
transición más abrupta en un margen volcánico se atribuye a debilidad de la litosfera
debida a grandes cantidades de roca ígnea intruída [84].
El margen argentino
El margen continental pasivo del Atlántico Sur se formó como resultado de la apertura
de este océano debido a la separación de África de Sudamérica durante el Cretácico
temprano [76]. La apertura del fondo oceánico comenzó en la parte sur del Atlántico
Sur y se propagó hacia el norte. La ruptura del continente con la subsecuente expansión
del fondo oceánico ha sido acompañada por volcanismo de gran escala que produjo las
provincias basálticas de Paraná-Etendeka [84].
El margen continental argentino constituye uno de los más extensos del mundo. Su
mayor desarrollo, entre los paralelos 35°S y 48°S, corresponde a un margen pasivo de
tipo Atlántico clasiﬁcado como Margen Continental Extensional Volcánico. Los pro-
cesos sedimentarios erosivos y depositacionales han sido muy activos, con desarrollo
de importantes sistemas de cañones submarinos (transversales al talud), condicionados
por una activa dinámica de la masas de agua de origen antártico favoreciendo la forma-
ción de grandes acumulaciones de sedimentos (longitudinales al talud), conformando
uno de los sistemas depositacionales contorníticos más extensos del mundo [92].
El sector del margen argentino bajo estudio en esta tesis está comprendido entre los
38.5°S y los 49.25°S (plataforma de Malvinas) de latitud y las longitudes 50°W y 64°W
(Fig. 1.1). Las características volcánicas quedan evidenciadas por la presencia de se-
cuencias de cuñas de reﬂectores sísmicos intra-basamentales que inclinan hacia el mar
(SDRs).
Estudios previos de anomalías magnéticas y de gravedad del área han permitido detec-
tar una discontinuidad estructural llamada discontinuidad del Colorado, que atraviesa
la plataforma continental y el talud continuándose en la corteza oceánica, hasta la
anomalía magnética Mesozoica M2. La anomalía magnética G, que se observa también
en el margen africano, tiene un notable desplazamiento mar adentro al atravesar la dis-
continuidad del Colorado. También se observa un cambio grande en las características
volcánicas [35, 31].
La anomalía de gravedad y la isostasia
La anomalía de gravedad de un margen continental puede considerarse como el resulta-
do de todos los procesos que tienen lugar a través del tiempo [96]. Estos incluyen rifting,
sedimentación y subplacado magmático. El análisis de la isostasia es de fundamental
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Figura 1.1. Área de estudio: se ha dibujado en un recuadro amarillo la
zona de estudio que corresponde a las latitudes 38.5°S y 49.25°S y las
longitudes 50°W y 64°W sobre anomalías de aire libre. SAM: Sudamérica,
MEB: banco Maurice Edwing, SAAR: dorsal Sudamérica-Antártica, MAR:
dorsal meso Atlántica, BTJ: punto triple de Bouvet. 3
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importancia para la interpretación gravimétrica, dado que trata del equilibrio y com-
pensación de las grandes masas que componen el planeta. Este análisis presenta cierta
diﬁcultad en los márgenes continentales, y por ese motivo requiere que se le asigne una
dedicación especial en estos estudios. El concepto de isostasia describe la manera en
que las superﬁcies topográﬁcas en la superﬁcie de la tierra son compensadas en profun-
didad. Los dos modelos más comúnmente usados fueron desarrollados por Airy(1885)
y Pratt(1885). En el modelo de Airy se supone que la corteza tiene densidad constante
pero es más gruesa en zonas montañosas que en tierras bajas. Para el modelo de Pratt,
la densidad promedio de la corteza es menor en zonas montañosas que en tierras bajas.
Estudios sísmicos muestran que el modelo de Airy explica satisfactoriamente variacio-
nes de la estructura de la corteza asociadas con superﬁcies como zonas montañosas y
márgenes continentales.
El modelo de Airy, sin embargo, implica que la corteza no puede soportar esfuerzos de
cizalla verticales. Barrel (ver en [103] un resumen) argumentó en los inicios del 1914
que el equilibrio isostático planteado por Airy no podría existir en toda la superﬁcie
de la Tierra debido al esfuerzo ﬁnito de la corteza. Barrel (1914) deﬁnió a esta capa
rígida superior como la litosfera de la Tierra.
Un número de estudios han investigado la respuesta de la litosfera a cargas como mon-
tañas e islas oceánicas. Estos estudios indican que en un número de casos, la respuesta
de la litosfera a cargas superﬁciales puede modelarse como una placa delgada que yace
sobre un ﬂuido. Este modelo de isostasia, referido como modelo ﬂexural, es similar al de
Airy, en el que las cargas son soportadas por variación del espesor de la corteza, pero
diﬁere en que incluye esfuerzos laterales de la corteza. Un parámetro utilizado en el
modelo ﬂexural, que caracteriza la respuesta de la litosfera a estas cargas es la rigidez
ﬂexural efectiva [49].
El backstripping
Un camino para entender mejor el rol relativo de los procesos que ocurren en un mar-
gen, como el importante proceso de la carga sedimentaria, es el backstripping [96, 85].
Ésta es una técnica cuantitativa que puede utilizarse para remover los efectos de carga
de esos procesos en orden de aislar la subsidencia tectónica (o aun levantamiento) que
el margen habría experimentado en su ausencia. El método backstripping, sin embargo,
requiere del conocimiento de la forma en que la litosfera responde a las cargas verticales
asociadas con el rifting, sedimentación y subplacado.
El método ﬂexural y el Modelado de Gravedad Orientado por los Procesos
Un camino útil para modelar la respuesta de la litosfera a cargas a tiempos de es-
cala geológica ha sido el uso de un modelo de placa elástica delgada. Para lograr un
mejor entendimiento de las causas del efecto de borde del margen se ha diseñado un
método que sigue paso a paso los diferentes procesos ocurridos en el margen, como
sedimentación y subplacado magmático, calculando la anomalía de cada paso. Es el
método de gravedad Orientado por los Procesos (POGM) [102, 103], que hemos adop-
tado considerando que tiene grandes ventajas respecto a un modelado estático para
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aproximarnos a la interpretación de anomalías de gravedad. En un modelado estático,
la estructura de densidades determina lo que mejor explica a las anomalías de gravedad.
Tal aproximación, ha sido útil para determinar las propiedades físicas de la corteza y el
manto en regiones continentales. Sin embargo nos ha aportado poco sobre los roles que
cumplen los procesos de sedimentación y subplacado magmático junto a los efectos de
carga que participan en la evolución del margen. De estudios de ﬂexura conocemos las
grandes diferencias que existen entre las estructuras de espesores elásticos (Te) de las
litosferas oceánica y continental. En los océanos, Te está dado aproximadamente por la
profundidad de la isoterma de 450ºC, resultado basado en modelos de enfriamiento de
placas. Por ejemplo, Te aumenta de 4 a 12 km en las dorsales meso oceánicas, donde la
litosfera es relativamente joven y caliente a más de 30 km donde la litosfera es antigua
y fría. Estudios en los continentes, sin embargo, no muestran una relación simple entre
Te y la edad termal. En general, de todos modos, pensamos en zonas débiles (bajos Te)
como zonas típicas de rifts, mientras que zonas rígidas (altos Te) parecen caracterizar
cratones.
Resultados de estudios de ﬂexura sugieren que podemos determinar la estructura de
Te del margen. Podemos determinar si los sedimentos se han depositado sobre corteza
continental u oceánica. Por ejemplo, si el efecto de borde de la anomalía de gravedad
observado se explica por un modelo de carga de sedimentos de la litosfera que fue ini-
cialmente débil y luego se hizo más rígida con el tiempo, esto está de acuerdo con que
los sedimentos fueron depositados en una corteza oceánica más que en una continental.
Si de otro modo la anomalía se explica mejor por un modelo en el cual los sedimentos
fueron depositados en una litósfera que se mantuvo débil durante y después del rift,
esto sugiere de que los sedimentos se depositaran durante un rift de corteza continental
[102].
Antecedentes
Con anterioridad a la propuesta de la presente tesis, la directora ha trabajado en el
estudio del margen argentino. Esto fue en colaboración con colegas del Servicio de
Hidrografía Naval y del Instituto de Física de Rosario con quienes ha llevado a cabo
varios estudios en la década 2000 - 2010, muchos de los cuales se citan en el trabajo de
tesis; casi simultáneamente tuvieron lugar los estudios intensivos llevados a cabo por
la Comisión para la delimitación del límite externo de la plataforma continental argen-
tina (COPLA), así como también por misiones marinas sobre todo alemanas del BGR
(Servicio Geológico Alemán), de manera que en los últimos 15 años se han obtenido
importantes progresos en el conocimiento del margen y se ha recopilado un interesante
cantidad de datos sísmicos, batimétricos, magnéticos y gravimétricos, y existen una
buena cantidad de trabajos publicados que muestran el progreso de dichos estudios.
Durante todos estos años la directora ha notado la necesidad de aplicar modelos ﬂe-
xurales a los datos de gravedad para modelado y estudio de la isostasia, estudio que
considera de suma importancia, y no se dio la oportunidad hasta el momento de pla-
niﬁcar la presente tesis.
Esta tesis apunta a investigar un esquema de compensación isostática del campo de
gravedad en 3D a través de tres interfaces, con el método de Airy, el método ﬂexural y
el Modelado de Gravedad Orientado por los Procesos (POGM, por sus siglas en inglés)
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que integra las técnicas de backstripping y modelado de gravedad con el objetivo de
caracterizar el margen continental argentino de tipo pasivo volcánico a través del uso
de datos de gravedad.
1.2 Contenidos
Los objetivos generales del trabajo de tesis propuesto consisten en:
• Caracterizar el margen volcánico pasivo con datos de anomalías gravimétricas.
• Analizar la compensación isostática a través de estudiar y/o desarrollar progra-
mas para calcular la anomalía isostática en una amplia región en el mar argentino
y zona oceánica adyacente con especial énfasis en los métodos de Airy y ﬂexural.
Los objetivos especíﬁcos de las tareas de investigación propuestas pueden sintetizarse
del siguiente modo:
• Organizar bases de datos gravimétricos, topográﬁcos batimétricos y de espesor
sedimentario en una amplia región del margen argentino y zona oceánica adya-
cente.
• Calcular la anomalía isostática de gravedad en un esquema de tres interfaces
mediante los métodos de Airy y ﬂexural, documentando las suposiciones involu-
cradas y parámetros usados.
• Comparar resultados obtenidos con la hipótesis de compensación local con los de
la ﬂexural.
• Identiﬁcar un juego de parámetros (espesor elástico equivalente, densidades, etc.),
que minimice la anomalía isostática obtenida.
• Comparar los aportes gravimétricos con los magnéticos y sísmicos.
En el Capítulo 2 se introducen las principales características geológicas de los márgenes
pasivos.
En el Capítulo 3 se emprende la tarea de organizar datos de anomalías gravimétri-
cas de aire libre en la región y compilar los datos en una base de datos consistente y
documentada. Para ello se compararon grillas de anomalías de gravedad de aire libre
derivadas de misiones de altimetría satelital con anomalías de gravedad marina calcu-
ladas a partir de datos de cruceros en el margen argentino y zona oceánica adyacente.
Se analizaron los datos de barco de distintas campañas realizadas en épocas diferentes
y en una primera etapa se organizaron en una base de datos común, a partir de la cual
se crearán versiones mejoradas con nuevas correcciones.
En el Capítulo 4 se focaliza en comparar el cálculo de la anomalía de Bouguer con
dos métodos. El primer método utiliza la relación entre topografía y gravedad con el
desarrollo de Parker en el dominio de Fourier y el segundo método calcula la anomalía
de Bouguer completa (Bullard A, B o C) en varios dominios espaciales con diferentes
aproximaciones para la atracción de prismas rectangulares y cónicos en las cercanías
de la estación [34]. El propósito de este análisis fue validar una metodología de cálculo
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para la anomalía isostática utilizando transformada de Fourier, en una amplia región
del mar argentino con el esquema de Airy.
En el Capítulo 5 se investiga el mecanismo de compensación de tipo Airy con un es-
quema de tres interfaces utilizando las metodologías que se describen a continuación:
1) en sentido directo con diferentes aproximaciones del desarrollo de Parker (utilizando
los programas grdﬀt [106] y gravﬀt [57]) a través del cálculo de 3 interfaces con com-
pensación isostática local.
2) invirtiendo la anomalía obtenida en 1), determinando la deﬂexión del Moho nece-
saria para compensarla (anularla) utilizando el mismo esquema de tres interfaces y el
método iterativo de Parker-Oldenburg [67] con más términos en la inversión, a través
del programa 3Dinv.m [39]. La interfaz corteza-manto (Moho) así calculada representa
una superﬁcie más realista que la calculada con un término en la inversión y que la
estimada con datos de topografía y espesor sedimentario, pero no deja de ser un ensayo
para probar los métodos numéricos.
Si bien el experimento constituye una suposición esquemática para probar los méto-
dos numéricos, encontramos que en la comparación con el único perﬁl de refracción
digitalizado disponible, la interfaz “Moho” invertida reproduce bastante bien el Moho
modelado en dicho perﬁl, para el caso del método iterativo.
En el Capítulo 6 se focaliza en la aplicación de las técnicas backstripping y Modelado
de Gravedad Orientado por los Procesos. El backstripping es una técnica cuantitativa
basada en la remoción de la carga desde el basamento, aplicada bajo las hipótesis de
isostasia de Airy o ﬂexural, asumiendo conocida la carga de la corteza producida por el
agua y la de los sedimentos, lo que supone que conocemos el espesor sedimentario. La
grilla de espesor sedimentario utilizada ha sido compilada de varias fuentes de datos,
resultado de digitalizaciones de mapas publicados y tiempo de ida y vuelta de la señal
sísmica (TWT), con una densidad constante y no incorpora datos de estratigrafía de
pozos. A partir del backstripping [103] es posible determinar la subsidencia tectónica
directamente desde datos estratigráﬁcos.
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Capítulo 2
Márgenes continentales pasivos
En el presente Capítulo hicimos una revisión integral de las características particulares
de los márgenes continentales pasivos especialmente aquellos de origen volcánico. Ana-
lizamos las características del margen continental argentino en cuanto a morfología,
origen tectónico y aspectos particulares que lo distinguen como anomalías magnéticas
y gravimétricas, segmentación y cuñas volcánicas y otros aspectos geográﬁcos, geológi-
cos y geofísicos que son de importancia para dar un marco tanto a estudios posteriores
como a los Capítulos que siguen en la tesis.
2.1 Introducción
Los márgenes continentales pasivos están asociados con rifts continentales y la subse-
cuente formación de cuencas oceánicas. Diﬁeren de los márgenes continentales activos
en que éstos últimos se asocian con la subducción. Los márgenes continentales pasivos
a escala global son superﬁcies que marcan la transición entre los océanos y los con-
tinentes sin que intervenga un límite de placa. Son la manifestación más amplia de
la deformación extensional Mesozoica y Cenozoica en la litosfera continental. En la
actualidad se encuentran bordeando las masas continentales que limitan el Atlántico,
el Índico y el Ártico entre otros (Fig. 2.1).
Los márgenes pasivos conocidos como márgenes de rift o de tipo Atlántico, se desa-
rrollan por adelgazamiento de la litosfera continental, seguido por una ruptura y la
formación de nuevas cuencas oceánicas, bajo un régimen de esfuerzos tensionales, ge-
neralmente asociado con fallamiento normal, generación de magma y su emplazamiento,
movimientos verticales de levantamientos o subsidencia, erosión y depositación de se-
dimentos [83, 96, 59, 108].
Entre los distintos márgenes pasivos de tipo Atlántico, existen grandes diferencias mor-
fológicas, lo cual hace que no se los comprenda en su totalidad y quieran investigarse,
sobre todo por su potencial como reservorios de petróleo.
Rifting continental y apertura involucran una interacción compleja de tectónica, mag-
matismo, geodinámica y procesos sedimentarios. Esta interacción resulta en una amplia
gama de estilos de márgenes que van de estrechos a extendidos y de débilmente a fuer-
temente volcánicos. Los márgenes continentales pasivos se clasiﬁcan como volcánicos o
no volcánicos de acuerdo a la cantidad de vulcanismo que haya ocurrido durante el rift.
Globalmente los márgenes volcánicos representan entre el 75% y 90% de los márgenes
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Figura 2.1. Distribución global de márgenes continentales volcánicos (ro-
sa) y no volcánicos (azul). Modiﬁcado de Cuna [20]. Los márgenes volcáni-
cos donde se han identiﬁcado secuencias de SDRs se han identiﬁcado con
puntos naranjas. Las secciones encerradas por los rectángulos grises corres-
ponden al margen estudiado en esta tesis (Argentino) y a su conjugado del
lado Africano (Namibia).
continentales pasivos [31] (Fig. 2.1).
Los márgenes volcánicos están caracterizados por secuencias de reﬂectores buzantes
(SDRs) formados por la erupción y subsecuente subsidencia de ﬂujos volcánicos ocu-
rridos durante el rifting y por gruesas capas de la corteza inferior con velocidades de
onda P anormalmente altas (>7.2 km/s) y altas densidades (3000 kg/m3). Las capas
de alta velocidad mapeadas debajo del talud continental varían de espesor entre 5-15
km., ambas capas de la corteza inferior y los complejos SDR están espacialmente aso-
ciados con la transición océano continente y se localizan entre la corteza adelgazada y
la corteza normal [84]. La naturaleza y localización del límite entre la corteza conti-
nental y oceánica es de fundamental importancia para entender los procesos de rifting.
SDRs y capas de la corteza inferior de alta velocidad en los márgenes volcánicos se
han usado para sustentar la idea de plumas del manto involucradas en los procesos de
rifting [84]. Los SDRs se distinguen por su forma de cuña y curvatura convexa de lavas
buzantes hacia el mar, probablemente como resultado de la subsidencia diferencial de
la fase inicial del rift.
Los márgenes del Atlántico Sur se formaron como resultado de la ruptura del su-
percontinente Gondwana. Finalmente, la apertura de Atlántico Sur tuvo lugar en el
Cretácico inferior con lo que se inﬁere que la edad en que se separó Argentina/Uruguay
de África/Namibia va desde 126 a 137 Ma [76]. La apertura del Atlántico Sur ocurrió
diacrónicamente haciéndose más joven de sur a norte y puede describirse como una
propagación hacia el norte de zonas de rift [31].
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Figura 2.2. Principales límites composicionales y reológicos. El límite
composicional más importante está entre la corteza y el manto. Modiﬁcado
de Vargas [90, 1].
2.2 Algunos conceptos sobre la litósfera y los me-
canismos de subsidencia
Las cuencas sedimentarias son regiones de la superﬁcie de la Tierra que presentan una
subsidencia que suele ser prolongada y que se origina por mecanismos que están rela-
cionados con procesos del interior de la litósfera. La litosfera es relativamente rígida y
esta compuesta por un número de placas que están en movimiento unas respecto de
otras. Los procesos litosféricos son los responsables de la mayor parte de la actividad
tectónica que se observa cerca de la superﬁcie de la Tierra [90].
Se han establecido diferentes divisiones del interior de la Tierra en función de la compo-
sición química o del comportamiento mecánico de los materiales. Según la composición
química se divide en corteza, manto y núcleo, mientras que en función de la reolo-
gía o comportamiento mecánico de los materiales en litosfera, astenosfera y mesosfera
(Fig. 2.2).
Según la composición el manto se compone básicamente de olivino y la corteza con-
tinental puede dividirse en dos: la corteza superior con propiedades físicas similares
a la de los granitos, granodioritas o dioritas denominada “ capa granítica”, de unos
20-25 km de espesor que es cubierta por una delgada capa de rocas sedimentarias y la
corteza inferior de composición basáltica pero que se va transformando en granulitas,
ecoglitas o anﬁbolitas a medida que la presión y la temperatura aumentan por debajo
de los 25 km. Mientras que la corteza oceánica es una capa delgada de entre 4 a 20 km
de espesor que contiene: una primera unidad de 0.5 km de espesor de sedimentos sin
consolidar, una segunda unidad de composición basáltica con pillow lavas y material
de las erupciones submarinas y una tercera unidad de gabros y peridotitas que puede
ser la que genere los basaltos de la unidad anterior [90].
La reología de los materiales del interior de la Tierra depende de la temperatura como
función de la profundidad, el tipo de roca y la cantidad de agua contenida en ellas.
El principal límite reológico es el de la litosfera-astenosfera (Fig. 2.2). Una respuesta
a la deformación de esta zona reológica son los mecanismos como la subsidencia o el
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Figura 2.3. Perﬁl de resistencia de la litosfera y corteza oceánica. Extraído
de Vargas [90].
Figura 2.4. Mecanismo de extensión que genera subsidencia. (a) Exten-
sión por tensión, (b) Subsidencia térmica. Extraído de Vargas [90] (c) Fle-
xión por carga. Extraido de Watts [102].
levantamiento de las cuencas sedimentarias. La formación de cuencas sedimentarias y
la acumulación de sedimentos en ellas son el resultado de la subsidencia, mecanismo
relacionado a procesos que ocurren dentro de la litósfera como el estiramiento de la
corteza y del manto litosferico.
La litosfera continental y la litosfera oceánica presentan diferente resistencia a la defor-
mación con la profundidad, lo que se representa en los “perﬁles de resistencia” (Fig. 2.3).
La parte más resistente de la litosfera oceánica está en el manto entre los 20 y los 60
kilómetros de profundidad, a partir de la cual comienza a comportarse como dúctil [90].
La discontinuidad de Mohorovicic o Moho marca el límite entre la corteza y el manto,
a travéz del cual hay un aumento de la velocidad de las ondas P, lo que indica un au-
mento de la densidad de las rocas. Este nivel marca la transición del comportamiento
frágil de la corteza inferior al comportamiento dúctil del manto.
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2.3 Principales mecanismos de extensión
Los principales mecanismos de extensión que generan cuencas sedimentarias de tipo
distensivo y que explican la subsidencia en ellas son (Fig. 2.4) [90]:
• Extensión por tensión. La extensión de la corteza debida a procesos mecánicos de
estiramiento genera una subsidencia controlada por fallas directas, mientras que
en la litosfera se produce un levantamiento térmico (Fig. 2.4a). Las tensiones en
el interior de la placa cortical provocan una serie de fracturas lineales que estiran
y adelgazan la corteza, lo que genera el ascenso pasivo de la astenosfera [59, 7, 8].
Esta fase se ha denominado sin-rift.
• Subsidencia térmica. Se debe al progresivo enfriamiento de los materiales de la
litosfera al situarse lentamente la astenosfera en el lugar que ocupaba original-
mente (Fig. 2.4b), alcanzando el equilibrio térmico en unos 60 millones de años
[7, 83]. La“discordancia de ruptura” o breakup unconformity marca el momento
en el que la subsidencia por tensión ﬁnaliza y comienza la subsidencia térmica. Al
acumularse sedimentos en la cuenca generada mientras se va enfriando la litosfera,
puede producirse un “efecto abrigo” o thermal blanketing [8] que provoca que la
subsidencia sea menor y el enfriamiento sea más lento difundiensose lateralmente
en lugar de verticalmente. Esta fase se ha denominado post-rift.
• Flexión por carga. El peso de los sedimentos acumulandos en la cuenca o el
progresivo avance de una cadena montañosa en una zona compresiva deforma la
corteza elásticamente dando lugar a un tipo de subsidencia por ﬂexión (Fig. 2.4c).
Esto es debido a que la corteza presenta una alta resistencia a las deformaciones
horizontales, mientras que frente a las verticales se comporta elásticamente. La
subsidencia que se genera se debe a reajustes isostáticos que pueden ser locales
cuando existen fallas verticales que aíslan unos bloques de otros o ﬂexurales a
ambos lados de la cuenca, lo que genera cuencas más amplias que con el modelo
de isostasia local [95]. Esta fase se puede dar tanto en las etapas de sin-rift como
en las post-rift.
En general todos estos mecanismos actúan en el proceso de generación y evolución de
una cuenca, aunque su importancia relativa varía con el tiempo. Dos modelos se han
propuesto para explicar la extensión cortical y la formación de cuencas distensivas[90]:
• Cizalla pura (pure shear): en la litosfera se asume una deformación homogénea
que implica una extensión instantánea y uniforme (Fig. 2.5a). La corteza superior
se deforma de manera frágil mientras que la corteza inferior y el manto lo hacen
de manera dúctil. En esta deformación no hay rotación de bloques y se genera
una cuenca simétrica respecto a el eje central donde se produce la extensión.
• Cizalla simple (simple shear): se asume adelgazamiento de la litosfera por ci-
zallamiento a lo largo de una falla maestra que corta parte o toda la litosfera,
desarrollandose un rift asimétrico (Fig. 2.5b). La zona de cizalla transmite la
extensión de la corteza superior a la corteza inferior y manto litosférico, siendo la
extensión no uniforme y disminuyendo en la dirección de la cizalla. Las cuencas
que se generan con este modelo tienen las siguientes características: 1) el ﬂanco
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Figura 2.5. Diferentes modelos de extensión litosférica para la formación
de cuencas de rift y márgenes pasivos: a) cizalla pura: con una capa superior
frágil sobre una capa inferior dúctil. El estiramiento dúctil puede venir
acompañado de dilatación debida a la intrusión de materiales fundidos, b)
cizalla simple: con un despegue de bajo ángulo que divide a la litosfera
en una placa superior (hanging wall plate) y una placa inferior (footwall
plate). El adelgazamiento de la litosfera inferior se transmite a lo largo del
plano de despegue, produciendo una sección fuertemente asimétrica de la
litosfera [90] y c) combinación de un modelo de estiramiento de la corteza
de cizalla simple y pura. Modiﬁcado de Cuna [20] quien se basó en [105, 55].
del lado hundido de la falla maestra asciende y la subsidencia térmica posterior,
debida a la disminución de temperatura es más importante en la zona donde as-
ciende el manto, 2) el máximo de subsidencia térmica no coincide con el máximo
de subsidencia inicial o sin-rift y 3) hay rotación de bloques [105].
2.4 Evolución de un margen continental pasivo vol-
cánico
El desarrollo de un margen pasivo volcánico (Fig. 2.6) es una consecuencia de la rela-
tiva magnitud del volcanismo durante la ruptura, la que depende de la temperatura y
contenido de ﬂuido de la astenosfera a lo largo del incipiente límite de placa y de la
historia dinámica de la litosfera durante la fase de syn-rift [82]. Junto con los basaltos
continentales, los plateau oceánicos y las cuencas de basalto oceánicos, los márgenes
volcánicos constituyen la principal categoría de grandes provincias ígneas transitorias
(LIPs, large igneous provinces, por sus siglas en inglés) [16], caracterizadas por volumi-
nosos emplazamientos de rocas máﬁcas en cortos intervalos de tiempo. Las diferentes
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Figura 2.6. Diagrama de un margen volcánico idealizado. Modiﬁcado de
Schmitd [82].
discordancias inmediatamente sobre las cuñas volcánicas SDRs marcarían el comienzo
de la extensión del fondo oceánico en sentido estricto [44]. La litología de la secuencia
de reﬂectores buzantes es aún desconocida. Los SDRs (Fig. 2.7) son representados co-
mo mezcla parcial convectiva causada por diferencias de temperatura lateral debida a
los procesos de rift [64].
Hay otras propuestas de formación de los SDRs como la descompresión de mezcla y
que el incremento del volcanismo se debería a plumas del manto [108], modelos de des-
compresión de mezcla combinados con la cabeza de una pluma resultan en un rápido
y vigoroso volcanismo [13, 24], para el mecanismo de exceso de mezcla por descompre-
sión se supone que una profunda y aguda ruptura de la litosfera forma una zona de rift
propagada rápidamente.
La rápida propagación del rift en el margen Argentino estaría de acuerdo con la hipó-
tesis de una pluma involucrada en la formación del margen volcánico [82].
Durante la apertura del océano Atlántico el volcanismo condujo a la formación de basal-
tos continentales como las provincias basalticas de Paraná en Sur América y Etendeka
en Africa, ambas conectadas con la actividad del punto caliente de Tristan da Cunha
y amplias zonas de secuencias de refectores sísmicos que inclinana hacia el mar. En la
actualidad los SDRs se localizan a profundidades de entre 200 a 4500 m. y se hallan
en aproximadamente el 70% de los márgenes continentales del océano Atlántico [75].
Más adelante en este Capítulo, se presenta una visualización esquemática más moder-
na y completa publicada en [31], que fue hecha luego de un trabajo exhaustivo con una
gran cantidad de datos sísmicos.
2.5 Subsidencia en márgenes continentales pasivos
Los márgenes continentales pasivos del tipo Atlántico se caracterizan por prismas de
material volcánico cubiertos por sedimentos marinos que inclinan hacia el mar, sobre
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Figura 2.7. Modelo de emplazamiento de secuencias de reﬂectores buzan-
tes que inclinan hacia el mar (SDRs). La evolución de los SDRs involucra
domamiento e inyección de dique (1), sucesivos emplazamientos de ﬂujo
de lavas (1-4), los cuales luego del enfriamiento y carga con el ﬂujo adi-
cional sufren subsidencia (2-4) y se inclinan en la dirección hacia el mar.
Modiﬁcado de Schmitd [82].
un basamento fallado, con secuencias sedimentarias syn-rift generalmente de origen
continental. Es importante notar que los prismas de sedimentos post-rift corresponden
predominantemente a depósitos de aguas someras [1] (Fig. 2.7).
Se han postulado varios mecanismos para caracterizar la subsidencia masiva de las
fases syn-rift o post-rift desarrolladas en márgenes pasivos [1]. Estos mecanismos son:
Subsidencia debido a la carga sedimentaria: la sola carga de sedimentos puede producir
hundimientos de dos o tres veces la profundidad del agua inicial. La carga sedimentaria
aumenta la subsidencia y actúa aisladamente por lo que no es adecuada para explicar
la formación de gruesas secuencias de depósitos de sedimentos de aguas someras.
El problema con este tipo de subsidencia es que no es fácilmente identiﬁcable habiendo
sedimentos de aguas someras. Sólo puede funcionar en sedimentos que fueron deposita-
dos en aguas profundas inicialmente, ya que si la profundidad inicial del agua es menos
de 200 m, el efecto de carga de los sedimentos es despreciable.
Subsidencia debido a cambios de fase (de gabro a eclogita) en las rocas de la corteza
baja o manto litósferico: aunque se ha postulado, no se conoce cuál de estos procesos
puede extenderse lo suﬁciente como para ser el responsable de la subsidencia en los
márgenes pasivos.
Subsidencia debido a creep de la corteza inferior dúctil hacia la oceánica: éste tipo de
subsidencia es causada por una carga topográﬁca desigual a lo largo del margen [10].
Subsidencia debido al enfriamiento seguido al adelgazamiento litosférico: el ascenso
de la astenosfera acompañado posiblemente por la intrusión de diques ultrabásicos o
diapiros es seguido por contracción termal. El soporte para el crecimiento de los prismas
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sedimentarios podría ser la ﬂexura de la litosfera. Algunos investigadores utilizan los
modelos clásicos de placa elástica.
Es posible que más de un mecanismo operen en la evolución de la formación de un
margen. De todos modos un modelo básico de extensión litosférica seguido por un
enfriamiento es el punto de partida para cualquier análisis de subsidencia en un margen
pasivo.
La acumulación de sedimentos en el margen pasivo representa una carga en la litosfera.
La litosfera debería responder por ﬂexura con una longitud de onda larga para una
longitud de onda de la carga suﬁcientemente corta.
Debido a que el estado inicial del rift es acompañado por fallamiento activo y ﬂujo de
calor alto, se asume que el modelo de Airy es el más adecuado en este período. Sin
embargo los sedimentos post-rift son generalmente profundos y extensos sugiriendo que
la ﬂexura tiene lugar en algún estado posterior del rifting.
Watts [100] sugirió que los patrones característicos de superposición estratigráﬁca al
este del Atlántico y en otros márgenes sugieren un incremento de la rigidez de la
litosfera con el tiempo, lo cual sería el resultado esperado de una litosfera elástica
calentada durante el estado de rift y el subsecuente enfriamiento.
Las observaciones geológicas básicas de los márgenes pasivos pueden resumirse así:
• Se superponen a los sistemas de rift tempranos que son generalmente subparale-
los a los márgenes oceánicos, o más raramente a altos ángulos de los márgenes
oceánicos (caso de los rift abortados de junturas triples, como a través del Benue,
Nigeria), o a lo largo de zonas de fallas transformantes (Grand Banks y Golfo de
Guinea);
• una fase de sedimentación syn-rift temprana puede reorganizarse en una fase
tardía del drift y las dos están separadas por una discordancia (la discordancia
de “ruptura”);
• algunos márgenes pasivos exhiben un relieve subaéreo considerable al ﬁnal del
rift (en las cercanías de la mayor discordancia);
• secciones de sísmica de reﬂexión multicanal muestran que algunos márgenes pasi-
vos pueden sustentarse por sistemas de fallamiento lístrico, aunque no siempre es
el caso. En contraste la fase del drift está típicamente dominada por deformación
controlada por la gravedad (tectónica de sal, diapiros de barro, depresiones, fallas
de crecimiento lístrico en sedimentos blandos) [1];
• la historia de la subsidencia de los márgenes pasivos puede analizarse usando
información de pozos y la técnica de análisis geohistórico “backstripping”. Si se
remueve el efecto de la carga de los sedimentos de la subsidencia, puede aislarse
la “subsidencia tectónica”.
2.6 Margen continental argentino
La plataforma continental del sector argentino de América del Sur tiene ciertos atri-
butos por los cuales se la considerada como un márgen pasivo de placa inferior (lower
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plate passive margin) [78]. Sus características tectónicas actuales han sido controladas
por su historia estructural previa, la que reguló los procesos de ruptura, ﬂujo térmico
y actividad magmática. La estructura cortical de la porción sur de Sudamérica es el
resultado de un collage de bloques continentales que resultaron de la amalgamación de
diferentes terrenos durante las orogenias precámbricas y fanerozoicas.
2.6.1 Clasiﬁcación del margen continental argentino
Se han identiﬁcado tres tipos de márgenes continentales: un margen continental pasivo
volcánico, un margen cizallado y un margen combinado.
Margen continental pasivo volcánico
El margen continental pasivo volcánico se extiende desde los 35°S en el Río de la Plata
(Límite con Uruguay) hasta los aproximadamente 48°S en la escarpa de Malvinas (ver
Fig. 2.8).
El margen continental pasivo volcánico argentino tiene las siguientes características
[43, 64, 78]:
• El basamento de corteza continental se encuentra estructurado mediante fallas
lístricas extensionales de rumbo paralelo y perpendicular al margen.
• Presencia de sistemas de rift abortados o aulacógenos caracterizados por asocia-
ciones de fracturas perpendiculares ligeramente oblicuas al margen.
• Grandes zonas de discontinuidad o de transferencia (“tranfer zone”, según Fran-
ke et al. [31]) perpendiculares a oblicuas al margen que afectan el basamento
continental.
• Presencia de una potente cuña volcánica expresada en reﬂectores sísmicos in-
trabasamentales que inclinan hacia el mar (SDRs) [54, 45] que representan una
fase de volcanismo extrusivo y un magmatismo intrusivo generado durante la
fragmentación continental y subsidencia tectónica de la fase inicial del rifting
[108, 46].
• Intrusiones de material magmático en la parte inferior de la corteza (suplacado
magmático) asociadas a zonas de alta velocidad de onda sísmica (7.2 a 7.6 km/s).
• Una plataforma muy extensa que varía entre 160 km de ancho al Norte hasta
más de 550 km frente a la cuenca Golfo San Jorge.
Margen cizallado
El margen cizallado se desarrolla entre las longitudes 58°W y los 38°W y aproximada-
mente a la latitud 49°S (ver Fig. 2.8) y se caracteriza por su tectónica transcurrente.
El margen se extiende a lo largo de la escarpa de Malvinas y está contenido por el
sector que incluye la meseta de Malvinas y el banco Maurice Ewing. Al norte de dicho
sector se encuentra una zona compleja de fractura de transferencia denominada zona
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Figura 2.8. Mapa con los diferentes tipos de márgenes: MCPV: margen
continental pasivo volcánico, MCCi: margen continental cizallado, MCCo:
margen continental combinado, 1: escarpa de Malvinas, 2: Golfo de San
Jorge, 3: meseta de Malvinas. 4: banco Maurice Ewing, 5: zona de transfe-
rencia de Malvinas, 6: isla de los Estados, 7: banco de Burdwood, 8: dorsal
norte de Scotia, 9: islas Georgias del Sur.
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de transferencia de Malvinas, que se continúa hasta más al este del banco Maurice
Ewing a través de la fractura de Malvinas. Su límite meridional está determinado por
el surco de Malvinas, el cual representa el límite entre las placas de Sudamérica y de
Scotia.
Margen combinado
El margen combinado (ver Figura 2.8) se localiza en la región de la isla grande de
Tierra del Fuego, la isla de los Estados, el banco de Burdwood y la dorsal norte de
Scotia, hasta la isla Georgia del Sur. Se extiende como una prolongación de la cordillera
de los Andes al este del cabo de Hornos.
Este margen forma parte del sector septentrional de una estructura tectónica de ma-
yores dimensiones, denominada el arco de Scotia [21].
2.6.2 Generalidades tectónicas del margen continental argen-
tino y su conjugado el margen continental de Namibia
Los márgenes continentales pasivos conjugados tienen una asimetría evidente que per-
mite dividirlos en dos tipos básicos: los de placa inferior (lower plate pasive margin) y
los de placa superior (upper plate pasive margin)[78]. Es llamativa la diferencia entre
márgenes continentales pasivos algunos limitados por sistemas montañosos, de otros
caracterizados por extensas planicies costeras y amplias cuencas de rift bien desarro-
lladas. Ambos se diferencian por su ﬂujo térmico y la heterogénea distribución del
estiramiento, expresado por su factor β, cuando la cizalla que lleva a la fractura es con-
trolada por cizalla simple (Fig. 2.5b) y no está homogéneamente distribuida como en
la cizalla pura ((Fig. 2.5a). Esta cizalla simple se concentra a lo largo de zonas de debi-
lidad previas, como zonas de sutura u otras discontinuidades corticales fundamentales.
De acuerdo al modelo de cizalla simple propuesto por Wernike [105] discontinuidades
corticales oblicuas conducen al desarrollo de sistemas asimétricos de rift caracterizados
por hemigrabenes. El margen sudamericano al sur de la dorsal de Rio Grande-Walvis,
se caracteriza por ser un margen de placa inferior que se habría comportado como
una zona de transferencia, en contraposición al margen conjugado de Namibia y sector
occidental de Sudáfrica, que se habría comportado como un margen de placa superior.
Ramos [78] describe una serie de rasgos que permiten caracterizar el margen continental
argentino como un margen de placa inferior, los cuales son:
• Desarrollo de una extensa plataforma: La ﬁsiografía de la plataforma continental
permite observar su desarrollo paulatino de norte a sur, a partir de la dorsal de
Rio Grande y hasta la escarpa de Malvinas-Agullas. En este segmento el ancho
varía de 160 km en la plataforma de Punta del Este, hasta más de 550 km frente
a la cuenca del golfo de San Jorge. En contraste el margen conjugado frente a
Namibia tiene una plataforma de un par de decenas de kilómetros.
• Planicies costeras en la terraza continental: El relieve de la planicie costera se
caracteriza por ser una extensa llanura, que fue repetidamente inundada por las
transgresiones cenozoicas como consecuencia de las variaciones del nivel del mar.
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La pampa deprimida frente a la bahía de Samborombón fue repetidas veces inun-
dada por transgresiones durante tiempos históricos. Este suave relieve contrasta
con el que se observa en Sudáfrica cuya divisoria de aguas se encuentra cercana a
la costa Atlántica, con excepción del Rio Orange, que ha logrado atravesar el re-
lieve costero. En gran parte de Namibia y Sudáfrica existe un importante relieve
montañoso paralelo a la costa.
• Sistemas de hemigraben bien desarrollados: La plataforma argentina se carac-
teriza por el desarrollo de un sistema de rift, con hemigrabens orientados con
polaridades alternantes que está pobremente desarrollado en el margen conjuga-
do africano.
La orientación de estos sistemas de rift está fuertemente inﬂuenciada por la es-
tructura previa, y varía de transversal a paralela al margen. En el margen de
placa inferior la cizalla simple genera extensión en la parte superior de la corteza,
que de acuerdo al modelo de Wernicke presenta el máximo factor de estiramien-
to β. Esto contrasta con el máximo atenuamiento que se observa en el manto
litosférico, donde se concentra el estiramiento en los márgenes de placa superior.
• Sistema de dorsales periféricas externas: Los márgenes de placa inferior presentan
como característica el desarrollo de altos o dorsos periféricos en la parte externa
de la plataforma. Esta es una herencia del endomamiento previo y de la erosión
producida en la discordancia de post-rift.
• Ausencia de magmatismo básico bien desarrollado: Se destaca el escaso desarrollo
que tiene el magmatismo basáltico al norte del río Colorado y su ausencia al
sur del mismo. En contraste el sector de Sierra Geral se caracteriza por mesetas
basálticas donde extensos derrames de basaltos tholeíticos caracterizan el margen
al norte de la dorsal de río Grande, pasando de sur a norte de un margen de placa
inferior a uno de placa superior. Esta actividad magmática puede estar combinada
con el empldesplazamiento de una pluma basáltica, coincidente con la región del
máximo atenuamiento del manto litosférico.
En el margen conjugado los basaltos de Etendeska en Namibia, así como los
basaltos del Karoo se ubican en el margen de placa superior conjugado.
• Desarrollo de extensos plateaus riolíticos: En la Patagonia extra andina hay una
importante extensión areal de plateaus riolíticos.
El análisis de las estructuras del sector costero demuestra que hubo dos periodos
de fallamiento extensional asociado a ésta actividad magmática, el primero y más
importante fue en el Jurásico.
El desarrollo de este extenso plateau riolítico ha sido explicado como controlado
por cizalla simple en un margen de placa inferior, donde el estiramiento se con-
centró en la corteza superior generando fusión parcial. En este modelo la fuente
de calor es cortical y podría ser explicada por subplacado basáltico controlado
por una cizalla maestra. Los plateau riolíticos de Somuncurá y el del Deseado se
habrían producido en un corto intervalo de tiempo, lo que indicaría la existencia
de una pluma astenosférica, aunque no hay registro de asociaciones petrológicas
coherentes asociadas a la cabeza de una pluma o la cola de la misma.
21
2. Márgenes continentales pasivos
El engrosamiento cortical de la fase orogénica San Rafael, fue seguido de un co-
lapso extensional que generó la provincia riolítica de Choiyoi. Esta extensión se
propagó discontinuamente hacia el sur, en conjunto con el desmembramiento del
supercontinente Gondwana, que se inició por la separación entre Gondwana oc-
cidental y oriental a los 170 Ma. Este desmembramiento estuvo controlado por
una serie de discontinuidades corticales previas.
La sutura entre el cratón del Rio de la Plata y el terreno costero de Pelotas,
que ivolucró una subducción a ﬁnes del proterozoico hacia el este actual [77, 29],
coincide con la cizalla simple que reguló el inicio de la separación de Gondwana
a esas latitudes. Hacia el sur del rio Colorado no se conocen las características
del basamento que permitan inferir alguna relación similar.
2.6.3 Características tectónicas del margen continental argen-
tino
La plataforma continental argentina puede ser dividida en tres sectores: los sectores
norte y central corresponden a un margen pasivo de placa inferior, mientras que el sur
esta regulado por un complejo fallamiento transforme [78].
• Sector norte
Como rasgo tectónico principal se destaca el predominio de estructuras paralelas
a las zonas de sutura proterozoicas. El umbral de Martin García y las estructu-
ras de las cuencas del Salado, Punta del Este y del Colorado, tienen un rumbo
paralelo a la deformación penetrativa.Estas cuencas han sido interpretadas como
aulacogénicas por su naturaleza ortogonal al margen.
Estudios gravimétricos realizados en la cuenca del Salado [48] muestran una fuer-
te anomalía de Bouguer residual en el eje de la cuenca, que ha sido interpretada
como evidencia de atenuamiento cortical y emplazamiento de materiales más má-
ﬁcos en la base de la corteza, características en una cuenca aulacogénica.
Es interesante que la cuenca aulacogénica del Colorado presenta un rasgo gravi-
métrico de naturaleza mas asimétrico que la del Salado. La anomalía de Bouguer
residual, una vez corregidos los efectos de los sedimentos, sugiere la existencia de
un substrato con marcados contrastes de densidad al norte y sur del río Colora-
do. Una interpretación gravimétrica de la cuenca del Colorado señala como rasgo
principal el contraste en el espesor cortical entre los márgenes norte y sur de la
cuenca. Esta diferencia de espesor se puede deber tanto a la yuxtaposición de
cortezas originalmente distintas o a un mayor atenuamiento cortical en el bloque
superior de la zona de sutura. En los sistemas extensionales controlados por ci-
zalla simple el atenuamiento cortical se concentra en la pared colgante de la zona
de cizalla, donde se implantan los sistemas de rift.
• Sector central
El rasgo principal es el desarrollo submeridiano del sistema de rift subparalelo al
margen de la plataforma.
Estas características se observan en tierra ﬁrme donde los sistemas de hemigraben
están bien desarrollados en la región de Sierra Grande, así como en la planicie
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costera, los que han sido detectados a través de estudios gravimétricos y mag-
netométricos. Se ha notado un paralelismo entre el rumbo submeridiano de las
estructuras de tierra ﬁrme al sur del río Colorado con las del margen externo de
la plataforma continental.
Costa afuera este sistema se puede seguir a través de la cuenca de península de
Valdés y la cuenca de Rawson.
Estudios sísmicos en la cuenca de San Julián han mostrado la existencia de un
complejo de hemigraben en la continuación costa afuera del macizo del Deseado.
• Sector sur
Se caracteriza por el desarrollo de una escarpa de falla prominente correspon-
diente a la zona de falla Malvinas-Agulhas.
La plataforma de las islas y el plateau de las Malvinas adyacente hacia el este
registran un sistema de rift de orientación general submeriadiana, que habrá es-
tado activo durante el Jurásico medio a tardío.
Se observa hacia el sur la interacción con la región orogénica, que estuvo someti-
da a esfuerzos compresivos a partir del cierre de la cuenca marginal en la región
cordillerana de Tierra del Fuego en el Cretácico superior.
2.6.4 Anomalías magnéticas, gravimétricas y rasgos estructu-
rales en el margen continental argentino
En la Figura 2.9 se muestran los mapas de anomalías magnéticas: (Fig. 2.9a) obtenidas
de una compilación de nuevos conjuntos de datos magnéticos [36] y el de anomalías
gravimétricas de aire libre (Fig. 2.9b) obtenidas a partir de datos derivados de altime-
tría satelitaria [79] usando la versión 8.2 de Sandwell y Smith [79]. Sobre ambos mapas
se ha superpuesto rasgos estructurales, por ej. sobre el mapa de gravedad se superpuso
estructuras digitalizadas de las Figuras 8 y 10 de Ramos (1996) [78]. Dos sectores norte
y sur, con respuestas magnéticas muy diferentes [35, 58, 37, 38] quedan separados por
la denominada discontinuidad del Colorado (DC) dibujada con una línea segmentada
gruesa que corta el margen al sur del Alto de Rawson.
Se ha trazado la ubicación de la anomalía G de acuerdo a la propuesta por Rabinowitz
y LaBrecque (1979) [76], quienes la determinaron con los datos magnéticos y gravimé-
tricos de cruceros disponibles. La anomalía G sigue el gradiente máximo de la anomalía
isostática y tiene una expresión magnética asociada: una anomalía positiva elongada
[36]. Según dichos autores la anomalía G marcaría la transición entre corteza continen-
tal y oceánica.
Una franja que marca la presencia de una cuña volcánica que según Hinz et al. (1999)[45]
se implanta en el límite entre las cortezas continental y oceánica, está delimitada por
dos curvas casi paralelas dibujadas en ocre (a) y en marrón (b). Esta cuña puede ob-
servarse en registros sísmicos como reﬂectores que inclinan hacia el mar, que se ubican
en lo que técnicamente sería el basamento sísmico, y en su mayor parte coincide con la
expresión magnética de la anomalía G.
La anomalía G no aparece en forma continua, sino que tiene algunas interrupciones.
Al sur de los 45°, tanto la anomalía G original de Rabinowitz y LaBrecque (1979)[76]
como la alineación magnética asociada [37] tienen un corrimiento hacia el este. La cuña
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volcánica tiene un corrimiento menor y una disminución de tamaño. La zona de cambio
se encuentra en la discontinuidad del Colorado. En el océano están señaladas la serie
M de anomalías mesozoicas de expansión del fondo oceánico, según la determinación
de Ghidella et al. [36] basada en el nuevo mapa e inspirada en versiones anteriores [36]
y de otros autores. Al sur de CD la anomalía más antigua es la M4; al norte aparecen
hasta M10, en el borde de la cuña volcánica. M4 sigue siendo detectada en casi toda
la zona. Las otras M, en cambio, tienen una extensión menor y se cortan al encontrar
la cuña volcánica a la cual no son paralelas. Es de notar que tanto la cuña volcánica
como las alineaciones (serie M) antiguas se interrumpen en la zona de DC y que en el
mapa hay una anomalía negativa que es el efecto de borde que aparece cuando se llega
a los bordes de los cuerpos magnéticos. Sobre esto puede verse más en Ghidella et al.
[38].
Las anomalías gravimétricas de aire libre (Fig. 2.9b) tienen características muy intere-
santes. All este de la cuenca de Rawson y al sur de la discontinuidad del Colorado
(Fig. 2.10) hay un mínimo relativo en el máximo gravimétrico que normalmente bor-
dea el talud. Al norte de los 45°S y a una profundidad de entre 3500 y 4000 m hay un
máximo relativo de gravedad de forma circular que está ubicado encima de una cuenca
sedimentaria [66], intersectado por el ﬁnal de la línea quebrada que marca la DC. Hacia
el sur, en el borde de la cuenca Argentina, hay otro máximo relativo que forma una
banda o festón, paralelo a la anomalía G. Las anomalías gravimétricas positivas sobre
cuencas sedimentarias suelen ser indicativas de falta de compensación isostática, como
ocurre en la cuenca del Salado [48], que se encontraría en subsidencia [48].
Como ya se señaló en la sección anterior se destaca como rasgo tectónico interesante en
la zona norte la orientación de las cuencas casi perpendicular al margen y esta caracte-
rística cambia al sur de DC donde las cuencas de Valdez y de Rawson son representantes
de un sistema de rift subparalelo al borde de plataforma [78].
2.6.5 Un modelo de apertura del océano Atlántico
Durante el fenómeno astenosférico térmico que generó el emplazamiento de las pro-
vincias ígneas de Paraná-Etendeka, en el Jurásico tardío (aproximadamente a los 135
Ma), se generaron rupturas en la corteza; algunas de las cuales no alcanzaron la etapa
de expansión oceánica y evolucionaron como cuencas aulacogénicas. La apertura del
océano Atlántico Sur se desarrolló a lo largo de una dorsal de dirección aproximada-
mente norte - sur y se produjo con efusiones volcánicas detectables en registros sísmicos
como reﬂectores intrabasamentales que inclinan hacia el mar (las cuñas volcánicas en
las Figuras 2.11a y 2.11b). En la Figura 2.11a para orientación se han dibujado las
cuñas volcánicas que están a ambos lados del océano. También se han trazado las ano-
malías G de ambos lados. Las cuencas Colorado (CC), Valdez (CV) y Rawson (CR)
tienen aproximadamente su conﬁguración actual (ver Fig. 2.10). El polo de rotación es
[45.5°S, -32.20°W, 56.5] [36]. DC: Discontinuidad del Colorado. CO: cuenca de Outeni-
qua. También se observan: la cuenca de Claromecó y los sistemas Tandilla y Ventania,
en África, los plegamientos de El Cabo y la faja conductora Cabo Sur en la cuenca de
Karoo. En la Figura 2.11b al sur de la DC no hay anomalías anteriores a M4 del lado
sudamericano (M4 está en rojo y las anteriores en marrón). En líneas negras con re-
lleno verde aparecen los contornos de los valores máximos de gravedad. La dirección de
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(a) (b)
Figura 2.9. Anomalías magnéticas, gravimétricas y rasgos estructurales
en el margen continental argentino
a) Anomalías magnéticas en relieve sombreado. b) Anomalías gravimétricas
de aire libre derivadas de altimetría satelitaria [79]. El cuadro amarillo
representa la región de estudio. Casi todas las líneas trazadas sobre las
imágenes se encuentran en los dos mapas, a veces con diferente color para su
contraste sobre el fondo. La anomalía magnética Tona y la discontinuidad
del Colorado (DC) son de Ghidella et al. (1995) [35] y de Max et al. (1999)
[58]. La línea negra cerca del borde de la plataforma es la isobata de 500 m.
En a) hay líneas negras que delimitan anomalías magnéticas positivas en el
talud. Las mismas líneas están en blanco en b), el mapa de gravedad. Las
cuñas volcánicas [45] están en ocre y en marrón. Notar que al norte de la
DC la cuña y la anomalía positiva coinciden, pero no al sur. En azul en a) y
rojo en b) se ha trazado la anomalía G de Rabinowitz y LaBrecque (1979)
[76]. Las alineaciones mesozoicas están en gris en a) y en blanco en b), con
algunas denominaciones. En el sector cercano a la cuña las anomalías van
desde M10 a M4. Las líneas de rayas en color rosa son zonas de fractura
interpretadas del mapa de gravedad. La línea de rayas que es verde en a)
y blanca en b) es la interpretación de Ghidella et al. [36] del borde de la
zona más inﬂuida por el arrastre de la transcurrencia en la zona de fractura
de Malvinas (ZFM). En b) en color verde se han dibujado las estructuras
digitalizadas de Ramos (1996) [78]. Modiﬁcado de Ghidella et al. [36].
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Figura 2.10. Ubicación de estructuras; las estructuras geológicas se digi-
talizaron de mapas en Ramos (1996) [78]; anomalías mesozoicas (serie M)
según Cande et al. (1989)[14]; banda amarilla: cuña volcánica [45]. Línea
segmentada negra: discontinuidad del Colorado. Modiﬁcado de la página
web de Ghidella: http://www.martagh.com.ar/mararg/pictr2002/.
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apertura es la del estiramiento en las cuencas (doble ﬂecha en (a)). El polo de rotación
es [49.3°S, 33.5°W, 54.3°] [36].
La ruptura inicial del margen argentino habría ocurrido a los 130 Ma, tal como lo
sugieren las alineaciones magnéticas, en la zona ubicada actualmente en los 44°- 45°S,
comenzando a propagarse hacia el norte, y hacia el sur el espacio correspondiente fue
aproximadamente compensado por extensión cortical en las cuencas Valdés, Rawson,
y la cuenca Argentina. La Figura 2.11 muestra Sudamérica rotada hacia África para
dos épocas: la de la ruptura inicial (a), en la cual las cuñas volcánicas se superponen o
son una única cuña, y (b) la época de la alineación M4, 126.8 Ma, que sería la época
a partir de la cual la apertura fue más regular. Ghidela et al.[36] han tratado de hacer
ver los rasgos más destacados de la zona de discontinuidad. Los polos de rotación son
los de Rabinowitz & LaBrecque (1979) [76] algo modiﬁcados, pero no se ha segmentado
Sudamérica, usando un solo polo para cada época. En el lado conjugado africano está
la cuenca de Outeniqua, cuya dirección de extensión es la misma que la de la Fig. 2.10a
y la cuña volcánica es más ancha y no se interrumpe como en el lado argentino, pero
Ghidela et al.[36] no contaban con información actualizada. También aparecen ano-
malías mas antiguas hasta M11, a diferencia de lo que ocurre en el lado argentino.
Consecuentemente la interpretación de Ghidella et al. (2006) [36] (Fig. 2.11) del lado
africano tiene que ser revisada. Pero la zona al sur de DC podría haber sido inﬂuen-
ciada por la vecindad del margen transcurrente en la zona de fractura de Malvinas, y
es posible que se haya resistido a la ruptura por el mismo fenómeno que hizo que la
plataforma de Malvinas no se rompiera.
2.6.6 Segmentación del margen continental argentino
Mediante el análisis de 25000 km de datos de sísmica multicanal, adquiridos por el BGR
(Bundenstalt fur Geowissenshaften and Rohstoﬀe (Federal Institute for Geosciences and
Natural Resources)) en el margen argentino, Franke et al. (2007) [31] interpretan que la
apertura inicial del Atlántico estuvo acompañada de volcanismo en gran escala mani-
festado por los SDRs, y que el emplazamiento de esas cuñas volcánicas fue episódico. A
lo largo del margen los autores encuentran variaciones en la arquitectura y volumen de
las mismas, lo que ellos relacionan con una segmentación del margen en al menos cua-
tro secciones que van desde la zona de fractura de Malvinas hacia el norte, con “zonas
de transferencia” que las separan, y que denominaron Colorado, Ventana y Salado (ver
Fig. 2.12). Las zonas de transferencia describen lineamientos de corteza o discontinui-
dades en la arquitectura del margen y ellos proponen que estas zonas de transferencia
perturban la propagación de rift y podrían representar la formación inicial de fallas
oceánicas transformantes.
En general observan que el ancho de las cuñas de los SDRs disminuye hacia el norte
dentro de los segmentos individuales. La diferente arquitectura volcánica de los segmen-
tos y los diferentes volúmenes de magma extruido puede indicar que el emplazamiento
del material volcánico fue controlado por el marco tectónico y la conﬁguración de la
litósfera pre-rift en los segmentos individuales del margen. Franke et al. [31] sugieren
a la descompresión adiabática y la generación de mezcla de fuentes someras como lo
que puede explicar las distintas variaciones a lo largo del margen.
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(a) (b)
Figura 2.11. (a) Sudamérica rotada hacia África para la época de inicio
de la apertura [36]. Para orientación se han dibujado las cuñas volcánicas
que se encuentran a ambos lados del océano. También se han trazado las
anomalías G de ambos lados. Las cuencas Colorado (CC), Valdés (CV) y
Rawson (CR) tienen aproximadamente su conﬁguración actual. DC: dis-
continuidad del Colorado. CO: cuenca de Outeniqua. También se ve la
cuenca de Claromecó y los sistemas de Tandilia y Ventania. En África los
plegamientos del El Cabo y la faja conductora Cabo Sur en la cuenca del
Karoo. (b) Sudamérica rotada hacia áfrica para la época de la anomalía
M4. Al sur de la DC no hay anomalías anteriores a M4 del lado sudame-
ricano (M4 está en rojo y las anteriores en marrón). En líneas negras con
relleno verde aparecen los contornos de los valores máximos de gravedad.
La dirección de apertura es la del estiramiento de las cuencas (doble ﬂecha
en (a)). Modiﬁcado de Ghidella et al. [36].
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Figura 2.12. Mapa estructural mostrando la distribución de manifestacio-
nes volcánicas de gruesas cuñas de secuencias de reﬂectores que inclinan
hacia el mar (SDRs), superﬁcies volcánicas/magmáticas adicionales, de-
presiones del basamento oceánico y grabens pre-/syn-rift. Las zonas de
transferencia y la segmentación del margen se interpretan a partir de va-
riaciones en las características tectónico-volcánicas, distribución de sedi-
mentos post-rift, se indican datos de campos potenciales y estudios previos
[31].
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2.6.7 Arquitectura y estilo de las cuñas volcánicas del margen
continental argentino
Franke et al. [31] han identiﬁcado hasta cinco secuencias adyacentes de SDRs en perﬁles
sísmicos en el área del margen continental argentino, separadas por fuertes discordan-
cias, mapeando con claridad un máximo de tres (ej. Fig. 2.14). Los SDRs individuales
son convexos hacia arriba y muestran el patrón característico de reﬂectores divergentes
[45, 63]. Cada sección se engrosa hacia abajo y aumenta en inclinación. Las secuen-
cias individuales de los principales SDRs se han trazado en profundidad, hasta casi
el nivel del Moho, cuando no están enmascaradas por múltiples. Las cuñas exteriores,
(Fig. 2.14) en contraste son más pronunciadas y las reﬂexiones internas muestran, en
general, una extensión de solo 0.5 s (tiempo de ida y vuelta, TWT). Franke et al. (2007)
[31] inﬁeren que estas cuñas han sido emplazadas bajo condiciones subacuáticas debi-
do a subsidencia progresiva de la corteza volcánica-magmática. Los ﬂujos individuales
están separados por altos topográﬁcos locales. En general el tope de las cuñas SDRs es
plano.
En la inclinación hacia el mar de estos SDRs ocasionalmente se presentan altos vol-
cánicos exteriores (volcanic outher highs) y en algunos casos cuñas de reﬂectores que
inclinan hacia el mar adicionales, aunque poco desarrollados en lo concerniente a espe-
sor y amplitud.
Los ﬂujos de SDRs individuales tienen en promedio sólo 6 m de espesor, siendo muy
delgados para poder resolverse como reﬂectores individuales para el sistema de adqui-
sición empleado [31].
Fuertes reﬂectores arqueados, separan la secuencia a lo largo de la pendiente e indican
variaciones en la continuidad del emplazamiento de las cuñas individuales. Hay varias
razones que pueden explicar la formación de discontinuidades como son: los cambios
en el volumen y rapidez de la producción del magmatismo, el medio ambiente volcá-
nico (geometría de apertura, relación con el nivel del mar, etc.), también cualquier
deformación simultánea con el volcanismo o posterior y la velocidad y cantidad de
subsidencia. Aunque no se tiene un control de la subsidencia se puede asumirse que fue
lo suﬁcientemente continua en los segmentos individuales del margen. Se sugiere [31]
que las diferentes cuñas limitadas por fuertes discontinuidades son la expresión de un
emplazamiento episódico. De acuerdo a la interpretación de Franke et al. (2007) [31],
la cuña de SDRs localizada más hacia el continente es la que fue emplazada primero.
Después de que esa cuña fue emplazada, posiblemente erosionandose y subsidiendo,
se emplaza la próxima cuña. Aunque este ﬂujo cubre parcialmente la primera cuña,
la parte más importante de la cuña está localizada hacia el mar respecto al ﬂujo del
primer SDRs. Se propone el mismo mecanismo para el emplazamiento de la siguiente
cuña de SDRs.
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Figura 2.13. Esquema que ilustra las principales superﬁcies volcánicas-
magmáticas en el margen continental argentino (no está a escala). Por
debajo del talud hay uno o múltiples reﬂectores que inclinan hacia el mar
(SDR) y un cuerpo de la corteza inferior de alta velocidad. Prominentes
superﬁcies hacia el mar son otros cuerpos de alta velocidad y las Reﬂexiones
de la Corteza Superior (UCR, por sus siglas en inglés). El área más lejana
de los SDRs está deﬁnida por la ocurrencia de altos exteriores y cuñas de
SDRs antes de que comience la corteza oceánica. Modiﬁcado de Franke et
al. [32].
Figura 2.14. Perﬁl BGR98-05 situado en el segmento II del margen
(Fig. 2.12). Múltiples SDRs están separadas por fuertes discontinuidades.
OC: corteza oceánica, BU: discontinuidad de ruptura, PLe: equivalencia
Pedro Luro, SDRs: reﬂectores intrabasamentales que inclinan hacia el mar.
Modiﬁcado de [31].
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Capítulo 3
Base de datos de gravedad
Comenzamos este Capítulo con la idea de llevar a cabo una compilación de datos
gravimétricos de barco con el objetivo de disponer de una base organizada de datos
de gravedad, no sólo para esta tesis, sino para trabajos posteriores. Llevamos a cabo
esta tarea parcialmente dado que con los datos de barco de los que disponemos no
se logra una cobertura total y homogénea de la zona. Realizamos la compilación en
forma parcial y está lista para ser aumentada a medida que aparezcan nuevos datos.
Simultáneamente notamos a través de la comparación con los datos de barco que las
compilaciones derivadas de altimetría satelitaria poseían una resolución y precisión
suﬁciente para el objetivo de nuestro trabajo por lo que en adelante decidimos utilizar
dicha compilación para el desarrollo de la tesis.
3.1 Bases de datos de gravedad consistente y docu-
mentada
En distintas décadas se han realizado alrededor del mundo mediciones de gravedad
marina desde plataformas a bordo de barcos. Debido a errores del instrumental, de
navegación y otras fuentes de error, existen diferencias signiﬁcativas entre las medicio-
nes de gravedad realizadas en distintos cruceros. La exactitud de los datos de barco
está limitada principalmente por el error de navegación que afecta el cálculo del efecto
Eötvös [23].
En contraste con las anomalías de gravedad medidas a bordo de barcos, las anomalías
de gravedad derivadas de multimisiones satelitales tienen una cobertura homogénea
y global, disponibles en grillas de dominio público, las que han sido calculadas, sal-
vo algunas diferencias, usando la misma combinación de datos y distintas ﬁlosofías
computacionales de cálculo [26]. Para resolver cuál de éstas grillas es superior en preci-
sión o exactitud o es más representativa de los datos del margen continental argentino,
planteamos la comparación con las anomalías de gravedad marina obtenidas desde
gravímetros a abordo de barcos. Disponemos de datos del Bureau Gravimétrique In-
ternacional (BGI) y de las campañas BGR87, BGR98 (1 y 2) realizadas por el Federal
Institute for Geosciences and Natural Resources. En el presente Capítulo se compa-
ran cuatro grillas recientes de anomalías de gravedad derivadas de altimetría satelital
en el margen continental argentino y zona oceánica adyacente llamadas DNSC08GRA
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[2], DTU10GRA [5] del DTU Space (National Space Institute) y las versiones V16.1 y
V18.1 de Sandwell [79, 80].
Como existen diferencias entre las distintas fuentes de datos, para decidir sobre la exac-
titud y precisión de las anomalías de gravedad de barco hace falta contar con que éstas
últimas constituyen una fuente de datos de mayor precisión, para lo cual ésta base de
datos debe ser consistente y documentada. En una base consistente los datos han sido
cuidadosamente editados, se han eliminado datos ruidosos propios del sistema de re-
gistración inﬂuenciados por movimientos de rotación del barco y se les ha hecho algún
tipo de corrección por cruces (cross-overs), primero para evaluar el acuerdo interno de
los datos y segundo entre diferentes campañas para evaluar el acuerdo externo.
Inicialmente utilizamos los datos de altimetría satelital para descartar líneas de bar-
co muy ruidosas o con algún error sistemático que produce diferencias muy grandes
respecto a los datos derivados de altimetría. Para cada juego de comparación tenemos
la estadística de las trazas individualizadas, lo que posibilita identiﬁcar aquellas que
producen las mayores diferencias; visualizando gráﬁcamente dichas trazas puede iden-
tiﬁcarse la mala calidad del dato ya sea por falta de continuidad en la registración o
por la alta variabilidad del mismo (posible ruido).
Como primer paso en el proceso de compilación (luego de la comparacion inicial con
la altimetría satelital), comenzamos con la edición manual línea por línea de los datos
de barco de cada campaña, y luego hacemos la comparación nuevamente con los datos
derivados de altimetría.
3.2 Anomalías de gravedad derivadas de altimetría
satelital
Para calcular anomalías de gravedad a partir de altimetría desde satélite algunos au-
tores usan técnicas que incluyen:
• 1) la conversión de la altura del geoide marino (corregido por la topografía de la
superﬁcie del mar) usando la fórmula inversa de Stokes en el dominio espectral
vía FFT [2],
• 2) la conversión de la deﬂexión de la vertical vía integración de la ecuación de
Laplace [79]. En estos métodos se usa la técnica remove-restore, que hace uso
de un modelo geopotencial durante la conversión de la deﬂexión de la vertical
a anomalías/perturbación basado en la transformada rápida de Fourier (FFT).
En el uso de FFT existe un problema asociado con el efecto de borde dado que
no se tienen datos altimétricos en tierra, y también resulta más problemático el
grillado de datos. Además, distintos grupos tienden a usar algoritmos diferentes de
grillado de datos como splines o mínimos cuadrados por colocación, por lo que se
esperan diferencias entre grillas de anomalías de gravedad debido exclusivamente
a la técnica usada [26].
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3.3 Datos utilizados
3.3.1 Grillas de anomalía de aire libre derivadas de altimetría
satelital
DNSC08GRA
Las anomalías de gravedad se derivan de la ondulación del geoide usando técnicas de
FFT en el dominio de la frecuencia. Se incluye un ﬁltro tipo Wiener para suavizar
el campo de gravedad, que toma el valor 0.5 para la frecuencia de corte determinada
empíricamente; longitudes de onda menores están dominadas por ruido y causan el
llamado “ efecto de piel de naranja” de los campos de gravedad derivados de altime-
tría [2]. El ﬁltro fué diseñado usando 10 años de observaciones de ERS-2 en las que
las regiones de alta variabilidad de la altura de la superﬁcie del mar se ﬁltraron más
que las de regiones calmas. Luego de aplicar el ﬁltro se restaura la contribución de las
anomalías de gravedad del modelo EGM2008 [69]. La mejora en precisión y exactitud
de este modelo en general siguen los mismos pasos que la versión V18.1 de Sandwell
[81]. Se aplica una técnica nueva de análisis descendente y ascendente de traza (double-
retracking) a los datos de ERS-1, la que diﬁere de las aplicadas por Sandwell [79] dado
que incluyen un paso adicional de tolerancia múltiple adaptativa a las condiciones lo-
cales. Este paso adicional cubre de un 6 a 9% más datos en regiones de aguas someras
y regiones polares.
En altas latitudes se incluyen datos de altimetría de ICESAT (Ice, Cloud, and land
Elevation Satellite) y datos marinos en el océano ártico del proyecto de gravedad del
ártico (ArcGP) que dan exactitud y mayor cobertura al campo de gravedad. Usando
éstos datos es posible alcanzar las regiones polares de 82°N donde no se tienen datos
de altimetría previa.
Se usa el nuevo modelo geopotencial global EGM2008 seis veces más preciso espacial-
mente que el EGM96 [53]. Esto da más exactitud en el proceso remove-restore que con
cualquier otra señal geopotencial. Se utiliza un modelo de topografía dinámica media
DOT07A junto al EGM2008 para corregir la altura de la superﬁcie del mar. Este mo-
delo está disponible en http://www.space.dtu/ con resolución 1 minuto de arco.
DTU10GRA es el campo de gravedad global sucesor del DNSC08GRA. Tiene mejoras
en la edición, retracking (analisis de la curva de la intensidad de la señal recibida so-
bre el tiempo con el ﬁn de obtener parámetros adicionales o mas precisos acerca de la
superﬁcie del medio medida como por ej: hielo, ríos, océano [33]) en ERS-1 GM, con-
templa información del cambio climático (retiro de hielos) y aunque aún falta mejorar
el rango y correcciones geofísicas (marea oceánica, ect.) e implementar una corrección
anual con datos estacionales, representa una mejora respecto del DNSC08GRA ya que
incluye retracking en ERS-2 y en ENVISAT [3].
V16.1 y V18.1
Son series recientes de anomalías de gravedad marina de Sandwell [80], de resolución 1
minuto de arco.
Se utilizaron perﬁles de altimetría satelital de las misiones Geosat Geodetic y de Ers-1
que se convirtieron a grillas de gradiente vertical de gravedad y anomalía de gravedad.
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(a) (b)
Figura 3.1. Anomalía de aire libre versión V16.1 (a), izquierda y V18.1
(b), derecha.
Las anomalías de gravedad se calcularon utilizando FFT inversa en la ecuación de
Laplace con deﬂexión de la vertical, usando un modelo de referencia en la implemen-
tación de la FFT y el método remove-restore: el campo de referencia es removido de la
deﬂexión de la vertical y es restaurado en la conversión a anomalías de gravedad [79].
Se han utilizado los modelos EGM96 para la versión V16.1 (Figura 3.1a) y EGM2008
para la V18.1 (Figura 3.1b).
En la versión V18.1 se aplicaron mejoras vinculadas al reproceso de datos de ERS-1
y Geosat/GM, empleando retraking en datos de 11 meses de ERS-1 y 18 meses Geo-
sat/GM, dando un rango de precisión de un 40% y 27% respectivamente [80]. Se usó
el nuevo modelo geopotencial EGM2008 en el método de remove-restore, obteniéndose
así una resolución de anomalías de gravedad de 5 minutos sobre tierra (EGM2008) y 1
minuto sobre los océanos, otorgando entonces continuidad a la transición tierra-océano.
Se usó interpolación bi-armónica en la construcción de grillas de deﬂexión de la verti-
cal residual. Se incluye un modelo de la topografía dinámica media (MDOT) junto al
EGM2008 para corregir una porción de las pendientes de la superﬁcie del mar asociada
a corrientes limítrofes occidentales resultando esto en una mejora de 6-10 mGal en la
exactitud de las anomalías de gravedad en ésas áreas. Se puede disponer de estas grillas
en ftp://topex.ucsd.edu/pub/global_grav_1min/.
3.3.2 Datos de barco en el margen continental argentino
Por acuerdos de cooperación existentes tenemos acceso a dos conjuntos de datos de dos
campañas marinas llevadas a cabo por el BGR, Bundesanstalt für Geowissenshaften
and Rohstoﬀe (Federal Institute for Geosciences and Natural Resources). Disponemos
también de los informes técnicos de los cruceros, que fueron realizados en 1987 (BGR87)
y en 1998 (BGR98), respectivamente. De dichos informes sabemos que para BGR87 se
usó un gravímetro marino Bodenseewerk modelo KSS N°de serie 30. El crucero BGR98
36
3.3. Datos utilizados
fué desarrollado en dos etapas, diciembre de 1998 (BGR98-1) y enero de 1999 (BGR98-
2) con un gravímetro marino LaCoste & Romberg modelo S, del tipo aire-mar, N°de
serie S-105. El sistema de referencia utilizado para los datos gravimétricos fué el I.G.N.S
71 (International Gravity Standarization Net 1971 ). Se les ha aplicado la corrección de
Eötvös con los datos de navegación, corrección por drift instrumental y substracción
de la gravedad normal WGS 67 (World Geodetic Sistem 1967). La navegación se apoyó
en el sistema de posicionamiento GPS (Global Positioning System), y el sistema de
satelite de navegación (Transit Satellite System o Navy Navigation Satellite System,
NNSS).
Otro conjunto de datos utilizados es el BGI, que es una compilación de varios años
de toma de medidas (1941-1988), las cuales fueron registradas por el Bureau Gravi-
metrique International en los que entre otros datos se incluyen el número de fuente,
coordenadas (latitud y longitud), gravedad observada en microGal, anomalía de aire
libre, anomalía de gravedad de Bouguer, estimación de los errores en las anomalías, y
un código que representa el instrumento utilizado entre otros datos.
Se tiene un número de 7537 observaciones de BGI, 10465 de BGR87, 95566 de BGR98-
1 y 76086 de BGR98-2 en un área comprendida entre las latitudes 36°S y 48°S y las
longitudes 62°W y 48°W.
Las anomalías de aire libre medidas por las campañas de barco están referidas a GRS67
(Sistema de Referencia Geodésico 1967). Para referirlas al GRS80 (Sistema de Refe-
rencia Geodésico 1980) utilizamos la siguiente fórmula:
∆gGRS80 = ∆gGRS67 + γGRS67 − γGRS80 (3.1)
donde∆gGRS80 y∆gGRS67 son las anomalías de gravedad en el sistema GRS80 y GRS67,
respectivamente, y γGRS80 y γGRS67 los valores de gravedad normal en los sistemas
GRS80 y GRS67, respectivamente.
γGRS67 = 978031,8[1 + 0,0053024sen2(φ)− 0,0000059sen2(2φ)][mGal] (3.2)
γGRS80 = 978032,7[1 + 0,0053024sen2(φ)− 0,0000058sen2(2φ)][mGal] (3.3)
en las que φ es la latitud geodésica, 978031.8 es el valor de gravedad normal en el
ecuador para el sistema GRS67 y 978032.7 para el sistema GRS80.
Estos datos no están aún editados ni corregidos por cruces por lo que no pueden proveer
un control deﬁnitivo de la exactitud de las grillas de altimetría satelital en la región
del margen continental argentino. La comparación directa de las diferentes fuentes de
datos podrá mostrar niveles de acuerdo (quizás precisión) pero no exactitud.
En las Figuras 3.2 y 3.3 observamos la distribución de las trazas de cada campaña
gravimétrica: en la Figura 3.2 las del BGR98 en su etapa 1 (BGR98-1), en la Figura 3.2b
las de BGR98 en su etapa 2 (BGR98-2), en la Figura 3.3a las de BGR87 y en la
Figura 3.3b la del BGI.
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(a) (b)
Figura 3.2. Derrotas de barco de BGR98-1 (a), izquierda y BGR98-2 (b),
derecha.
(a) (b)
Figura 3.3. Derrotas de barco de BGR87 (a), izquierda y BGI (b), dere-
cha.
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Grillas máximo mínimo media σ
SyS16.1 84.60 −105.80 −3.07 19.83
SyS18.1 95.13 −103.83 −3.32 19.45
DNSC08 95.35 −102.94 −3.27 19.46
DTU10 95.52 −102.51 −3.28 19.40
Tabla 3.1. Estadística de las anomalías de gravedad derivadas de altime-
tría. Unidad: [mGal].
(a) (b)
Figura 3.4. Diferencias entre grillas de anomalías de aire libre SyS18.1-
SyS16.1 (a), izquierda y EGM2008-EGM96 (b), derecha.
3.4 Comparación
3.4.1 Comparación entre grillas de anomalías de gravedad de-
rivadas de altimetría satelital
Extrajimos grillas rectangulares de bases de datos altimétricos en el área de estudio, a
las que se hace referencia en el texto con los nombres SyS16.1 (V16.1), SyS18.1 (V18.1),
DNSC08 (DNSC08GRA) y DTU10 (DTU10GRA).
Como las anomalías de gravedad hacen uso del modelo EGM96 (V16.1) o EGM2008
(v18.1, DNSC08GRA y DTU10GRA) en tierra, en cada grilla removimos ésta contri-
bución usando la rutina grdlandmask de GMT 4.5.3 [106]. Con éste programa se puede
generar una grilla auxiliar en la que los nodos en tierra emergida (continentes e islas)
son reemplazados por NAN (identiﬁcador de ausencia de datos) y los nodos en mar
toman el valor 1. Esto constituye una máscara que utilizamos como un ﬁltro espacial
para eliminar los datos de tierra con la rutina grdmath, quitando así su inﬂuencia antes
del cálculo de la estadística.
En la Tabla 3.1 mostramos la estadística de las grillas de anomalías de gravedad deriva-
das de altimetría satelital, en el área de los mapas de la Figura 3.5. Podemos observar
que en la Tabla 3.1 hay un buen acuerdo de unas a otras lo que es de esperar dado
el uso de los mismos datos. Tanto V16.1 como V18.1, DNSC08GRA y DTU10GRA
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Grillas máximo mínimo media σ
SyS18.1-SyS16.1 46.45 −31.66 −0.240 2.19
DNSC08-SyS16.1 46.67 −34.82 −0.200 2.95
DNSC08-SyS18.1 28.28 −24.05 0.040 1.87
DNSC08-DTU10 14.05 −19.83 0.003 1.00
Tabla 3.2. Estadística de diferencias entre grillas de anomalías de grave-
dad derivadas de altimetría. Unidad: [mGal].
(a) (b)
Figura 3.5. Diferencias entre grillas de anomalías de aire libre DNSC08-
SyS16.1 (a), izquierda y DNSC08-SyS18.1 (b), derecha.
son grillas de 1 minuto de arco por 1 minuto de arco; de ellas extrajimos datos para la
región en las grillas SyS16.1, SyS18.1, DNSC08GRA Y DTU10GRA cuya estadística
calculamos con la rutina grdinfo de GMT habiendo previamente excluido el modelo
EGM96 o EGM2008 en la zona continental, según correspondiere. Los valores extre-
mos de las diferencias entre las grillas DNSC08 y DTU10 vistos en la Tabla 3.2, están
localizados en una región costera de la provincia de Chubut en las inmediaciones de
Camarones y puerto Piojo.
En las Figuras 3.4a, 3.5a y 3.5b las estructuras residuales presentes en las diferencias
se atenúan cada vez más, sin embargo persisten rasgos estructurales muy marcados en
el área del margen continental cizallado y del talud, lo que indica una diferencia mas
notoria de los modelos al mapear éstas zonas. En las Figuras 3.5b y 3.6a observamos
una disminución del ruido aleatorio, pero las diferencias estructurales continúan exis-
tiendo.
Observando la Figura 3.6b, mapeándola con una escala de colores, es posible advertir
que la diferencia entre los modelos DNSC08GRA y DTU10GRA muestra un desvío
sistemático correlacionado latitudinalmente, que a grandes rasgos puede verse como
una señal superpuesta de una longitud de onda de aproximadamente 3° y amplitud de
2 mGal. El estudio de dicha señal escapa a los objetivos de éste análisis, pero sirve
para identiﬁcar este desvío en alguno de los dos modelos o quizás en ambos que no
40
3.4. Comparación
(a) (b)
Figura 3.6. Diferencias entre las grillas DTU10-SyS18.1 (a), izquierda y
DNSC08-DTU10 (b), derecha.
tiene características de una señal con información geofísica sino que es seguramente
producto de un artiﬁcio matemático.
3.4.2 Comparación entre anomalías de gravedad derivadas de
altimetría satelital y anomalías de gravedad marina
Interpolamos los datos de altimetría en la localización de las trazas de barco de las
diferentes campañas con la rutina grdtrack de GMT con interpolación bilineal. Luego
calculamos las estadísticas de las diferencias entre los valores de las derrotas de barco y
los correspondientes interpolados en las grillas para las distintas campañas, las cuales
observamos en las tablas 3.3 a 3.6, en la que mostramos la comparación entre las
grillas de altimetría y los datos de barco de las campañas BGR87, BGR98-1, BGR98-2
y BGI, respectivamente. Para cada juego de comparación tenemos la estadística de las
trazas individualizadas, lo que posibilita identiﬁcar aquellas que producen las mayores
diferencias. Por ejemplo, una línea de la campaña BGI da diferencias del orden de
360 mGal lo que es justiﬁcativo para su descarte antes de hacer la estadística de la
tabla 3.6. Luego graﬁcamos las diferencias en las líneas sobre el mapa de batimetría
extraida del modelo DNSC08BAT [4].
En las Figuras 3.7 y 3.8 observamos las diferencias entre las anomalías de gravedad de
aire libre de campañas marinas y las anomalías de gravedad derivadas de altimetría
satelital. En la Figura 3.7 BGR87 (a) y BGR98-1 (b) con la grilla DNSC08. En la
Figura 3.8, BGR98-2 (a) y BGI (b) con la grilla SyS18.1.
En las Figuras 3.7 y 3.8 observamos que los valores más altos de las diferencias se
encuentran al principio o ﬁn de una traza, lo que puede deberse a la inﬂuencia del
movimiento del barco o a la automatización del sistema de registración y en puntos
sobre el borde del talud. Dichos valores a veces son puntuales como el caso de las
Figuras 3.7a y 3.8a y areales como en el caso de las Figuras 3.7b y 3.8b.
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BGR87 N° p.: 10465 máximo mínimo media σ
BGR87-SyS16.1 46.36 −40.75 2.72 6.14
BGR87-SyS18.1 43.27 −44.20 1.23 5.73
BGR87-DNSC08 43.75 −42.45 1.20 5.72
BGR87-DTU10 43.26 −42.75 1.10 5.62
Tabla 3.3. Estadística de diferencias entre anomalías de aire libre de la
campaña BGR87 y derivadas de altimetría. Unidad: [mGal].
Las estadísticas de las diferencias están inﬂuenciadas por estos valores puntuales o
areales de máxima diferencia. Consecuentemente, procedimos a trabajar en la edición
de las trayectorias de los cruceros para detectar y eliminar errores groseros y/o de
registración. Esto se hizo con la ayuda de la rutina mapproject de GMT, que calcula
la distancia en kilómetros respecto del primer punto del perﬁl, lo que permite graﬁcar
en función de dicha distancia. Esto facilita el análisis individual, encontrar y eliminar
valores erróneos manualmente.
En las Figuras 3.7b y 3.8b además los errores están asociados al hecho de ser mediciones
muy próximas a la costa o en aguas someras donde los modelos de altimetría satelital
continúan teniendo problemas dado que las técnicas de retracking no mejoran en este
sentido [3] y la precisión de las anomalías de gravedad marina derivada de la altimetría
no es la misma que en regiones del océano abierto. La razón de éstas discrepancias en
zonas costeras se debe: 1) a que la topografía y la rugosidad del mar contaminan el frente
de onda de los altímetros, 2) a que las mediciones altimétricas no pueden corregirse
adecuadamente al existir inexactitud de las correcciones geofísicas de marea en aguas
someras y retardo atmosférico, 3) a formas inapropiadas o imposibles de limpiar los
datos de gravedad marina (análisis de cross-over y correcciones asociadas), 4) al hecho
de no tener uniformidad en los datos en regiones costeras que es una necesidad al usar
FFT (gaps en las costas generan efectos de borde) [22].
El proceso de edición requiere una inspección visual para eliminar errores groseros y una
minuciosa búsqueda de regiones ruidosas en las que debe evaluarse su eliminación con
el compromiso de evitar la pérdida innecesaria de datos. Requiere entonces un tiempo
dado que es manual y no es conveniente convertirlo en un proceso automatizado.
Realizamos nuevamente el cálculo de la comparación entre las anomalías derivadas de
altimetría y la de las campañas editadas, mostramos los resultados en las tablas 3.7 a
3.10, en donde eliminamos líneas cortas y muy ruidosas.
Para hacer más explícita la información contenida en las tablas estadísticas 3.3 a 3.6
y 3.7 a 3.10 graﬁcamos histogramas que se muestran en las Figuras 3.9 a 3.12. En estas
ﬁguras, la ﬁgura de la izquierda (a) representa el estado crudo de las diferencias, en las
que se eliminaron derrotas con diferencias groseras, y en la ﬁgura de la derecha (b) el
resultado luego de la edición de las trazas y su posterior comparación con la altimetría
satelital. En las Figuras 3.9 y 3.10 mostramos la diferencia entre las campaña marina
BGR87 y las grillas de altimetría satelital DNSC08 y SyS16.1, respectivamente. En las
Figuras 3.11 y 3.12 mostramos las diferencias entre las campaña marina BGI y la grilla
de altimetría satelital SyS16.1 y SyS18.1, respectivamente.
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BGR98-1 N° p.: 95566 máximo mínimo media σ
BGR98-1-SyS16.1 23.94 −16.46 0.58 4.08
BGR98-1-SyS18.1 23.17 −19.62 −0.81 3.67
BGR98-1-DNSC08 20.42 −20.37 −0.83 3.76
BGR98-1-DTU10 20.92 −20.13 −0.87 3.67
Tabla 3.4. Estadística de diferencias entre anomalías de aire libre de la
campaña BGR98-1 y derivadas de altimetría. Unidad: [mGal].
BGR98-2 N° p.: 76086 máximo mínimo media σ
BGR98-2-SyS16.1 21.71 −14.70 −0.34 3.68
BGR98-2-SyS18.1 19.53 −17.37 −2.45 3.21
BGR98-2-DNSC08 22.85 −22.07 −2.59 3.31
BGR98-2-DTU10 21.62 −21.83 −2.62 3.2
Tabla 3.5. Estadística de diferencias entre anomalías de aire libre de la
campaña BGR98-2 y derivadas de altimetría. Unidad: [mGal].
BGI N° p.: 7537 máximo mínimo media σ
BGI-SyS16.1 65.54 −51.27 1.45 8.96
BGI-SyS18.1 64.42 −53.28 0.91 8.93
BGI-DNSC08 65.45 −53.22 0.91 8.98
BGI-DTU10 65.04 −50.90 0.90 8.94
Tabla 3.6. Estadística de diferencias entre anomalías de aire libre de la
campaña BGI y derivadas de altimetría. Unidad: [mGal].
(a) (b)
Figura 3.7. Diferencias entre anomalías de aire libre de (BGR87)-
(DNSC08) (a), izquierda y (BGR98-1)-(DNSC08) (b), sobre mapa de ba-
timetría, derecha.
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(a) (b)
Figura 3.8. Diferencias entre anomalías de aire libre de (BGR98-2)-
(SyS18.1) (a), izquierda y (BGI)-(SyS18.1) (b), sobre mapa de batimetría,
derecha.
BGR87 N° p.: 10114 máximo mínimo media σ
BGR87-SyS16.1 13.43 −10.04 1.88 3.53
BGR87-SyS18.1 14.29 −10.12 0.42 3.02
BGR87-DNSC08 15.63 −9.64 0.40 3.03
BGR87-DTU10 12.95 −10.18 0.30 2.87
Tabla 3.7. Estadística de diferencias entre anomalías de aire libre de la
campaña BGR87 editada y derivadas de altimetría. Unidad: [mGal].
BGR98-1 N° p.: 95418 máximo mínimo media σ
BGR98-1-SyS16.1 23.86 −12.05 0.57 4.06
BGR98-1-SyS18.1 23.17 −12.24 −0.81 3.66
BGR98-1-DNSC08 20.42 −12.24 −0.85 3.74
BGR98-1-DTU10 20.92 −12.74 −0.88 3.65
Tabla 3.8. Estadística de diferencias entre anomalías de aire libre de la
campaña BGR98-1 editada y derivadas de altimetría. Unidad: [mGal].
BGR98-2 N° p.: 75870 máximo mínimo media σ
BGR98-2-SyS16.1 16.29 −14.70 −0.34 3.66
BGR98-2-SyS18.1 13.79 −17.37 −2.46 3.18
BGR98-2-DNSC08 16.08 −22.07 −2.59 3.28
BGR98-2-DTU10 14.88 −21.83 −2.62 3.17
Tabla 3.9. Estadística de diferencias entre anomalías de aire libre de la
campaña BGR98-2 editada y derivadas de altimetría. Unidad: [mGal].
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BGI N° p.: 7080 máximo mínimo media σ
BGI-SyS16.1 33.40 −32.84 2.16 6.52
BGI-SyS18.1 35.06 −34.27 1.68 6.40
BGI-DNSC08 36.14 −35.05 1.67 6.44
BGI-DTU10 36.22 −34.85 1.65 6.40
Tabla 3.10. Estadística de diferencias entre anomalías de aire libre de la
campaña BGI editada y derivadas de altimetría. Unidad: [mGal].
(a) (b)
Figura 3.9. Histograma de las diferencias BGR87-DNSC08 crudo (a),
izquierda y editado (b), derecha.
(a) (b)
Figura 3.10. Histograma de las diferencias BGR87-SyS16.1 crudo (a),
izquierda y editado (b), derecha.
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(a) (b)
Figura 3.11. Histograma de las diferencias BGI-SyS16.1 crudo (a), iz-
quierda y editado (b), derecha.
(a) (b)
Figura 3.12. Histograma de las diferencias BGI-SyS18.1 crudo (a), iz-
quierda y editado (b), derecha.
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3.5 Conclusiones del capítulo 3
De los análisis realizados se desprende:
1) Las mejoras introducidas en los modelos DNSCO8GRA y V18.1 hacen que éstos sean
los más adecuados para su uso. Las ventajas de ambos modelos frente al modelo V16.1
se deben, entre otras, al uso de un mejor modelo geopotencial durante el procesamiento
y principalmente, a los distintos procesamientos utilizados para su realización.
2)El nuevo modelo DTU10GRA mostró tener un mejor acuerdo al disminuir la media y
desviación estándar de las diferencias entre campaña marina-altimetría satelital respec-
to al DNSC08GRA de casi todos los conjuntos de datos. Sin embargo existe un desvío
sistemático correlacionado latitudinalmente en la diferencia entre ambos modelos.
3) En la comparación con anomalías de gravedad marina las diferencias más grandes
son debidas a: a) las inﬂuencias del movimiento de rotación del barco en el inicio o
ﬁnalización de una traza y b) la distribución de los datos marinos en la región del mar-
gen argentino en la zona del talud continental dado que la resolución de los modelos
DNSO8GRA y V18.1 es buena en dicha región.
4) La utilización de datos de barco de diferentes fuentes requiere un análisis de la
coherencia o consistencia de los mismos a través de una serie de pasos de depuración y
posterior ajuste.
5) En primera instancia eliminamos líneas de datos de barco con errores muy grose-
ros, de la comparación directa con los datos derivados de altimetría satelital. Luego se
comienza una serie de pasos tendientes a mejorar la consistencia interna de las campa-
ñas, en los que el primer paso es la edición manual de los datos, paso que debe hacerse
más exhaustivamente. Siguen pasos necesarios para practicar un ajuste por cruces o
nivelación, proceso que aún no se ha realizado y se recomienda continuar.
6) Para los estudios que se harán en los capítulos siguientes se utilizarán las anomalías
de aire libre derivadas de altimetría satelital de la versión V18.1 considerando que se
desprende de la comparación hecha con las anomalías de barco que las diferencias son
menores y aceptables. Teniendo en cuenta que las longitudes de onda que se usan en
isostasia son largas, la longitud de onda es adecuada para el estudio de márgenes como
el que se estudia en esta tesis y además por su cobertura que es más amplia y total.
3.6 Propuesta para el análisis de cross-over
La coherencia interna de cada campaña se mide a través del análisis de cruces (cross-
over), para lo que se buscan aquellas líneas que más puntos de cruce tengan por cam-
paña para su reajuste, calculándose las diferencias de los valores de gravedad en esos
puntos. Se propone realizar un ajuste polinómico por mínimos cuadrados que modele
la variación del valor de anomalía de gravedad en el cruce en función de la distancia al
primer punto de la línea seleccionada, con lo cual se mejoraría la coherencia interna de
la campaña. Posteriormente se debería practicar el análisis de cruces entre campañas
para mejorar la coherencia externa o cruzada. En cada paso se trataría de minimizar
las diferencias con las anomalías de gravedad derivadas de altimetría satelital. Cuando
haya ﬁnalizado todo este proceso la grilla que mejor ajusta en la región del margen
continental argentino podría entonces combinarse con anomalías de gravedad marina
en una base de datos uniﬁcada, dando mayor homogeneidad a los datos medidos desde
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plataformas a bordo de barcos para su utilización en diferentes aplicaciones.
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Capítulo 4
Anomalías de Bouguer y la
expansión de Parker
En éste Capítulo comparamos dos metodologías de cálculo de la anomalía de Bouguer:
La primera utiliza la relación entre topografía y gravedad con el desarrollo de Parker en
el dominio de Fourier y la segunda calcula la anomalía de Bouguer completa (Bullard
A, B o C) en varios rangos de distancias con diferentes aproximaciones para la atracción
de prismas rectangulares y cónicos en las cercanías de la estación. Los resultados de
ésta comparación fueron publicados en el trabajo de Pedraza De Marchi et al. [73].
4.1 Comparación de anomalías de Bouguer
La anomalía de aire libre como una medida de la variación de la masa de la Tierra
constituye una aproximación de primer orden que determina el estado hidrostático de
la misma. El estado hidrostático es el grado en el que varía la masa de la corteza (inclu-
yendo los efectos de batimetría y topografía de lagos), que es compensado por cambios
en profundidad de masas que llegan hasta el nivel en que la Tierra se halla en equilibrio
hidrostático. Esta aproximación es la misma que la empleada para determinar el estado
isostático que involucra no solo efectos topográﬁcos sino variaciones de la densidad de
la corteza. Es por esto, que en términos regionales, la anomalía de aire libre puede
usarse para evaluar el estado isostático de la Tierra [51].
En contraste con la anomalía de aire libre, la anomalía de Bouguer tiene en cuenta
el efecto de la componente gravitacional debida a la masa interpuesta entre el geoide
y la estación de gravedad modelada. La anomalía de Bouguer se usa en modelado e
interpretación geofísica de cuencas continentales y ambientes lacustres. Sin embargo,
la mayoría de los trabajos sobre márgenes pasivos y océanos utilizan la anomalía de
aire libre. La razón de esto es que la anomalía de Bouguer no es tan necesaria como lo
es en las áreas continentales, donde los efectos topográﬁcos normalmente enmascaran
la contribución de las características de la corteza. No obstante aún existen intérpretes
de los métodos que utilizan la anomalía de Bouguer en las regiones marítimas.
Hemos encontrado que en los estudios marinos que utilizan la anomalía de Bouguer,
no se dice nada sobre el método empleado en el cálculo, posiblemente debido a que
los autores creen que es sencillo y muy simple. Hemos encontrado que el cálculo de
la anomalía de Bouguer en áreas marinas no es tan sencillo como se supone tácita-
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mente, y en consecuencia hemos experimentado en los métodos a utilizar. En lo que
sigue describimos nuestra experimentación numérica que consiste en la comparación
de dos metodologías diferentes para calcular las anomalías de Bouguer en el margen.
El primero de ellos se basa en la expansión de Parker que tiene en cuenta los efectos
topográﬁcos y el segundo es el cálculo de la anomalía de Bouguer siguiendo una riguro-
sa metodología tradicional generalmente diseñada para las regiones continentales, pero
que se ha extendido a las zonas marinas.
En áreas marinas la corrección de Bouguer implica reemplazar la densidad del agua
por la de un material rocoso con densidad 2,67g/cm3. Hacer este reemplazo produce en
aguas oceánicas profundas, grandes anomalías de gravedad positivas con un gradiente
abrupto complicado para la interpretación. Esta es la razón por la que se usan anoma-
lías de aire libre en el mar como más adecuadas para la interpretación [51].
En geofísica, la reducción de Bouguer se usa en un intento por remover los efectos
gravitacionales de las masas topográﬁcas. La estimación incorrecta de la densidad de
las masas topográﬁcas causa distorsiones en las anomalías de gravedad de Bouguer.
Estas usualmente están altamente correlacionadas con las estructuras geológicas, cau-
sando problemas en las interpretaciones geológicas y aliasing en los datos grillados de
gravedad de uso en geodesia [40, 42].
Hemos utilizado tres rutinas para obtener la anomalía de Bouguer: grdﬀt del paquete
de herramientas de Generic Mapping Tools (GMT)[106], gravﬀt escrito por Joaquim
Luis, que realizan operaciones matemáticas en el dominio de los números de onda, ba-
sados en la expansión de Parker, y la tercera es un programa Fortran 90 (FA2BOUG)
desarrollado por Fullea et al. [34] con el que se obtiene la anomalía de Bouguer com-
pleta.
Si bien, aunque en FA2BOUG se ha reﬁnado el método para el cálculo de la anoma-
lía de Bouguer clásica, con gravﬀt hasta un cierto orden especiﬁcado obtenemos un
cálculo adecuado para un cálculo a escala regional y la comparación revela que las di-
ferencias entre FA2BOUG y graﬀt hasta cuarto orden sigue una distribución bimodal,
cuya frecuencia máxima es de 1.8 mGal y un desvío de 1.1 mGal podríamos considerar
a grandes rasgos que las diferencias están entre 1.8 mGal, lo cual se considera acepta-
ble teniendo en cuenta la diversa metodología de cálculo. Con este resultado podemos
decir que es conﬁable trabajar con las rutinas que están basadas en la transformada
de Fourier y trabajan en el dominio de los números de onda para la interpretación de
gravedad como nuestro objetivo general de entender la isostasia del margen y su área
oceánica adyacente, entre otros estudios.
4.1.1 Método 1, con la expansión de Parker
El efecto de una topografía del fondo oceánico sin compensación (batimetría) al nivel
del mar puede escribirse como [103]:
∆g(k) = 2πG(ρc − ρw)H(k)e−kd (4.1)
donde ρc y ρw son las densidades de la topografía del fondo y del agua, respectivamente.
H(k) es la transformada de Fourier de una topografía del fondo ondulante y d es la
profundidad media del fondo oceánico.
La ec. ( 4.1) asume que en el dominio de los números de onda (k = 2π/λ), la anomalía
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de gravedad está linealmente relacionada con la batimetría.
La expresión completa para el efecto de gravedad de una topografía del fondo del mar
sin compensación al nivel del mar es dada por la expresión de Parker [70]:
F [∆g] = 2πG(ρc − ρw)e−kd
∞Ø
n=1
kn−1
n! F [h
n(x)] (4.2)
donde h (h(x) o h(x,y)) es la altura (positiva hacia arriba) respecto del valor medio d
de la superﬁcie. La serie converge rápidamente si la máxima magnitud de h es mucho
menor que d. n es el orden. Cuando n = 1 en la ecuación 4.2 se obtiene la ecuación 4.1
que es una aproximación de primer orden. Los términos de orden más altos están
expresados en la ecuación 4.2. Mas adelante en el Capítulo 5 aparece un gráﬁco.
Cálculo de la anomalía de Bouguer con el Método 1
La anomalía de Bouguer se calcula con los siguientes pasos:
a) Usamos las rutinas grdﬀt(1er orden) y gravﬀt(ordenes mayores) de GMT (ver una
descripcion de estas rutinas en el Apéndice C), para evaluar el efecto de gra-
vedad de la interfaz agua-corteza (wc) calculada según las ecuaciones 4.1 y 4.2,
respectivamente, gravﬀt está basada en la ecuación 4.2 hasta órdenes mayores.
b) Removemos los efectos de gravedad de la interfaz agua-corteza calculada en el paso
a) de la anomalía de aire libre observada.
c) Calculamos la corrección de Bouguer como el efecto de una placa de contraste de
densidad agua-corteza, de radio inﬁnito y espesor igual a la altura media de la
batimetría y la sumamos a la salida del paso b).
∆gB ∼= ∆gFA − wc + wcplaca (4.3)
donde ∆gFA es la anomalía de aire libre, wc es el efecto de gravedad de la interfaz
agua-corteza calculada en el paso (a) y wcplaca es el efecto de gravedad de una placa
calculada en el paso (c).
4.1.2 Método 2, anomalía de Bouguer completa
En este método la anomalía de Bouguer se obtiene usando datos de anomalías de aire
libre y de topografía o batimetría.
La corrección de Bouguer completa o topográﬁca históricamente se calcula en tres
pasos: la corrección de la placa de Bouguer (Bullard A) que aproxima la topografía
o batimetría local con una placa de extensión lateral inﬁnita de densidad constante y
espesor igual a la elevación del punto con respecto al nivel medio del mar, la corrección
por curvatura (Bullard B) que reemplaza la placa de Bouguer por una capa esférica
del mismo espesor y distancia superﬁcial 166, 735 km [52] y la corrección topográﬁca
(Bullard C) que consiste en los efectos de la topografía circundante por encima y debajo
de la estación.
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Cálculo de la anomalía de Bouguer con el Método 2
El programa Fortran FA2BOUG desarrollado por Fullea [34] calcula anomalía de Bou-
guer en tierra y en mar. El formato de entrada está adaptado para el uso de set de grillas
globales de anomalía de aire libre y elevación. El programa calcula las correcciones Bu-
llard A, B y C deﬁniendo varias zonas que dependen de la distancia (R) horizontal al
punto donde se calcula la anomalía de Bouguer y si el punto se encuentra en la tierra
o en el mar. La batimetría es discretizada a través de una serie de prismas de tope
plano centrados en cada punto de un modelo digital de terreno (DEM) y de altura
la elevación dada por el DEM. El programa calcula directamente el efecto topográﬁco
completo (placa de Bouguer corregida por curvatura más la corrección topográﬁca).
Para áreas marinas FA2BOUG deﬁne tres zonas de cálculo:
a) una zona interior (R < ∆xi/2; ∆xi es el paso de la grilla):consiste en un cuadrado
centrado en el punto de cálculo de lados ∆xi, en la que la elevación de cada
vértice del cuadrado es interpolada linealmente utilizando los tres nodos vecinos
más próximos y el punto de cálculo. La contribución de ésta zona se calcula
combinando el efecto de un prisma de tope plano de altura correspondiente a la
elevación en el punto y base la de la zona interna y de cuatro cuadrantes con
pendiente constante desde cada vértice al punto de cálculo que contribuyen como
cuartos en la atracción de un prisma cónico de eje vertical pasante por el punto
de cálculo, para más detalles [34].
b) una zona intermedia (Ri > R > ∆xi/2):
La atracción vertical producida por un prisma rectangular se calcula con la fór-
mula analítica en coordenadas cartesianas [65].
Ri es el límite de la zona intermedia (20 km), elegido por una serie de tests que
evalúan el compromiso entre precisión y el tiempo de cálculo [34].
c) una zona distante (Rd > R > Ri):
Se utiliza la expresión del desarrollo en armónicos esféricos del potencial para cal-
cular la atracción vertical de un prisma rectangular [60] evitando inestabilidades
numéricas En 1), 2) y 3) Rd es el límite de la zona distante(167 km) y ∆xi el paso
de la grilla de la zona intermedia (2 km aproximadamente), el que se obtiene de
la resolución de la grilla en minutos de arco (1Í).
4.1.3 Comparación entre ambos métodos
El área de estudio corresponde a la sección del margen continental argentino entre las
latitudes 39.5°S y 48.25°S y las longitudes 63°W y 51°W. Para evitar efectos de borde
que podrían surgir al trabajar con transformada de Fourier, consideramos un área de
cálculo extendida 1 grado alrededor de ésta.
Los datos de anomalía de aire libre y batimetría provienen de las compilaciones globa-
les V18.1 y V14.1, respectivamente de Sandwell y Smith [79]. La resolución de ambas
versiones es 1Íx1Í.
La Figura 4.1 muestra el mapa de anomalías de Bouguer completa usando a) FA2BOUG
y b) gravﬀt hasta orden 4. Podemos observar la tendencia general de la correlación
inversa entre la anomalía de gravedad de Bouguer y la batimetría. La anomalía de
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(a) (b)
Figura 4.1. Mapa de anomalía de Bouguer completa usando el programa
(a) FA2BOUG y (b)gravﬀt hasta órden 4.
Diferencias máximo mínimo media mediana moda σ
FA2BOUG-grdﬀt 21.23 −14.30 0.27 0.35 0.52 2.27
FA2BOUG-gravﬀt(n=4) 9.39 −8.55 0.50 1.10 1.8 1.71
gravﬀt(n=4)-grdﬀt 17.24 −12.99 −0.23 −0.32 −1.18 1.62
gravﬀt(n=5)-(n=4) 2.52 −1.07 2.6e-5 −1.5e-5 0.00 0.04
Tabla 4.1. Estadística de diferencias de anomalías de Bouguer calculadas
con gravﬀt, grdﬀt, FA2BOUG y su comparación. Unidad: [mGal].
Bouguer es positiva en el océano atlántico y de gradiente muy abrupto en el área del
talud, la cual cambia a lo largo del margen siguiendo esta estructura principal.
La Figura 4.2 muestra la comparación de anomalías de Bouguer calculadas usando
el programa grdﬀt y gravﬀt hasta orden n=4, respectivamente con FA2BOUG. En la
Figura 4.3a podemos observar el comportamiento bimodal de la diferencia, que está
caracterizado por un valor positivo en el área oceánica profunda y negativa en el área
oceánica somera. Los mapas de la Figura 4.3 muestran las diferencias entre diferentes
órdenes en la expansión de Parker. En a) podemos ver la diferencia entre n=4 y n=1
(grdﬀt usa n=1), que está fuertemente correlacionada con la topografía del fondo ma-
rino, mientras en b) (n=5 - n=4) observamos que las diferencias entre altos ordenes
siguen correlacionadas con la topografía pero el efecto es menor, casi despreciable.
Información estadística de las diferencias
La estadística de la Tabla 4.1 sólo corresponde al área oceánica, hemos utilizado grd-
landmask de GMT que mantiene los nodos de la grilla en la región marina. Analizando
la información estadística de la Tabla 4.1, podemos concluir que incrementar el orden
en la expansión de Parker más allá de n=4 no introduce cambios signiﬁcativos respecto
de las anomalías calculadas con FA2BOUG. Sin embargo podemos apreciar algunas
diferencias espaciales entre los órdenes 4 y 5 con gravﬀt como puede observarse en la
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(a) (b)
Figura 4.2. Diferencias (a) FA2BOUG y grdﬀt, (b)FA2BOUG y gravﬀt
n=4.
(a) (b)
Figura 4.3. Diferencias (a) gravﬀt n=4 y grdﬀt, (b)gravﬀt n=5 y gravﬀt
n=4.
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Figura 4.3b y en la Tabla 4.1.
Dado que el parámetro media aritmética de un conjunto de datos es muy sensible a
valores extremos, calculamos la moda y la mediana de las diferencias que son paráme-
tros más adecuados para describir distribuciones de datos que no tienen una tendencia
normal. La mediana muestra la simetría de la distribución en torno a la cantidad de
datos, y la moda la diferencia para la cual la frecuencia es máxima. En las diferencias
entre Parker de grado cuatro o mayor y Fullea la distribución es casi una bimodal
(Figura 4.4a) y muestra un marcado sesgo, no así entre Parker de diferentes grados
que resultan centradas y con un sesgo mucho menor (Figura 4.4b y Figura 4.5b).
Al tratarse de técnicas diferentes es aceptable que las diferencias más comunes se ha-
llen entre ± 1.8 mGal que podemos observar en la Tabla 4.1 y en la Figura 4.4a. Esta
ﬁgura muestra dos frecuencias principales, que se encuentran alrededor de los valores
1.8 mGal y -1.5 mGal. La primera se asocia con la región de la llanura abisal (área
océanica profunda), la segunda con los puntos de la terraza continental (área océanica
somera) antes de cruzar el talud continental.
En la Figura 4.6 podemos observar que la diferencia tiene tres comportamientos prin-
cipales: es positiva en el área oceánica profunda donde la frecuencia principal es de
1.8 mGal (Fig. 4.6c), negativa en la zona oceánica somera con frecuencia principal de
-1.5 mGal (Fig. 4.6a) y el resto se distribuye principalmente en la región del talud
continental de los márgenes pasivo y cizallado (Fig. 4.6b).
Este comportamiento representa la principal desventajas de las rutinas gravﬀt y grdﬀt
que están basadas en la expansión de Parker, dado que necesitan un valor promedio
de la topografía del margen para poder aplicarse, y el margen tiene un cambio abrup-
to de topografía en la región del talud continental, que es la causa de la distribución
bimodal. Podemos dividir el área en zonas y luego solaparlas en una única grilla, pero
tendríamos que lidiar con cómo deﬁnir la zona del talud continental y como determinar
cual el es mejor camino para solapar dichas zonas. Lo que representa una complicación
numérica. Al hacer un cross plot de las diferencias para los cálculos usando gravﬀt
con Parker de diferentes grados y FA2BOUG (Figura 4.8), se advierte que hay una
dependencia no lineal de la diferencia con la topografía para diferencias en las que el
grado en el desarrollo de Parker es menor que cuatro y aproximadamente lineal para
grados más altos.
Dos perﬁles especiales de la anomalía de Bouguer
Para testear localmente las diferencias vistas en las Figuras 4.2a y 4.2b y 4.3a, se
toman una serie de perﬁles longitudinales que se representan en función de la distancia
al primer punto del perﬁl, donde las discrepancias entre las metodologías de cálculo son
poco apreciables salvo casos puntuales donde se encuentra la máxima diferencia entre
el método que usa el desarrollo de Parker de grado 4 y el de Fullea. Dos perﬁles a la
latitud 45°S y 48°S, respectivamente se muestran en la Figura 4.7. La curva superior
representa la anomalía de Bouguer calculada con los tres programas: FA2BOUG, grdﬀt,
gravﬀt hasta orden n = 4 y la curva inferior representa la correspondiente batimetría.
Discrepancias entre éstas metodologías son despreciables excepto para los casos vistos
en la Figura 4.7.
El área de la mayor discrepancia está generada por la contribución de la corta longitud
de onda de la topografía del fondo oceánico como en el perﬁl de la Figura 4.7a para
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(a) (b)
Figura 4.4. Diferencias (a) FA2BOUG menos gravﬀt n=4 , (b) gravﬀt
n=4 menos grdﬀt.
(a) (b)
Figura 4.5. Diferencias (a) FA2BOUG menos grdﬀt, (b) gravﬀt n=5 me-
nos grdﬀt.
56
4.1. Comparación de anomalías de Bouguer
(a) (b) (c)
Figura 4.6. Diferencias FA2BOUG menos gravﬀt n=4 en tres áreas longi-
tudinales (a) −63° ≤ λ ≤ −60°, (b) −60° ≤ λ ≤ −56°, (c)−56° ≤ λ ≤ −51°
(λ es la longitud geográﬁca).
la latitud 45°S, donde se halla un monte submarino de 1500 m de altura (aprox.) [27],
el que causa la desviación de las curvas calculadas con grdﬀt respecto de las otras y
las diferencias son de aproximadamente 20 mGal. (de acuerdo a la Tabla 4.1 y a la
Figura 4.7a). Otras discrepancias podrían deberse a las inconsistencias en los datos del
modelo de batimetría de Sandwell, pero en general, se deben a los cambios bruscos
de pendiente de la topografía del fondo oceánico, es decir cambios muy abruptos de
pendidente generan anomalías de Bouguer complicadas para su interpretación. Esta es
la razón de que se usen anomalías de aire libre para la interpretación en zonas marinas
[51]. En el caso de la Figura 4.7b, el perﬁl cruza un importante sistema de cañones
submarinos condicionado por una activa dinámica de las masas de agua de origen
Antártico, que se ha visto favorecido por un gran espesor de sedimentos conformando
un sistema depositacional contornítico [27]. Podemos apreciar que la contribución de
la corta longitud de onda de la topografía del fondo oceánico es pobre en el caso de la
Figura 4.7b aunque permite la diferenciación local de las tres curvas.
Cross plot de las diferencias
En promedio podría decirse que la diferencia de la anomalía entre Bouguer de grado n =
4 y Fullea está linealmente correlacionada con la topografía (Fig. 4.8c). En la Figura 4.8
existen valores que no tienen un comportamiento polinómico( Fig. 4.8a y 4.8b) o lineal
(Fig. 4.8c). Para ver la distribución espacial de las máximas discrepancias se ﬁltran
los datos para las tres diferencias entre las metodologías de cálculo de la anomalía de
Bouguer y se muestran en la Figura 4.9 y Figura 4.10.
Distribución espacial de los outliers
Continuando con el análisis de las diferencias en las grillas de las Figuras 4.2 y 4.3,
puede mostrase más adecuadamente que al aumentar el grado del desarrollo de Parker la
independencia con la morfología del margen es mayor, las diferencias de más de 5 mGal
en valor absoluto recorren la estructura del margen, es decir se ubican en su mayoría
en el borde del talud (Figura 4.9b y Figura 4.10). Es de notar en la comparación entre
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(a) (b)
Figura 4.7. Perﬁles longitudinales a la latitud (a) 45°S, (b) 48°S.
(a) (b) (c)
Figura 4.8. Cross plot de las diferencias Fullea-Parker1 (a), Parker4-
Parker1 (b) y Fullea-Parker4 (c), vs la batimetría.
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(a) (b)
Figura 4.9. Diferencias Fullea-Parker4 > 5mGal (a),Parker4-Parker1
(b)> 5mGal.
los métodos de Fullea y el desarrollo de Parker de grado 4 que ambos son sensibles
a estructuras como el del margen cizallado donde en la diferencia FA2BOUG–gravﬀt
n=4 ha disminuido el residuo positivo de la zona de dicho margen que se advierte en la
Figura 4.10, lo que muestra que también Parker 4 es capaz de detectar esta estructura
(Figura 4.9a ).
4.2 Conclusiones del Capítulo 4
Como la ﬁnalidad de lo desarrollado en este Capítulo es comparar los dos métodos,
el que utiliza el desarrollo de Parker y el desarrollado por Fullea en su programa
FA2BOUG, no se ha calculado una mejor aproximación a la anomalía de Bouguer,
utilizando el método de Parker, que implicaría tener en cuenta una grilla de espesor
sedimentario de la región y sumar su contribución a la anomalía de Bouguer con el
contraste de densidad correspondiente. La metodología de cálculo propuesta en el pro-
grama de Fullea es rigurosa y podríamos llamarla robusta, sin embargo puede llegarse
con mayor rapidez a un resultado similar utilizando transformada de Fourier con ruti-
nas como grdﬀt o gravﬀt. La conclusión inmediata es que ambas metodologías resultan
equivalentes en la tarea de aproximar la anomalía de Bouguer, y ambos métodos, el
desarrollo de Parker a partir del grado cuatro y el de Fullea, son además sensibles a
estructuras complejas como las del margen cizallado.
Al incrementar el grado de la expansión de Parker se obtiene una mejor aproximación
de la anomalía de Bouguer, en la que hasta el grado 4 es visible la mejora respecto del
cálculo usando el programa de Fullea.
Observamos en los perﬁles que hay discrepancias entre los métodos en las regiones
donde el talud continental presenta variaciones locales de muy alta frecuencia, regiones
donde el talud continental es muy pronunciado y las variaciones bruscas de pendiente
no pueden ser bien representadas. La diferencia entre las metodologías de cálculo de la
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Figura 4.10. Diferencias Fullea-Parker1> 5mGal.
anomalía de Bouguer está en promedio altamente correlacionada con la topografía
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Capítulo 5
Isostasia
En este Capítulo presentamos una metodología de cálculo del efecto gravimétrico de tres
interfaces con compensación isostática tipo Airy para una estimación de la anomalía
isostática residual que reﬂeja el estado de equilibrio isostático de la región de estudio.
Luego se invierte la anomalía isostática para hallar la deﬂexión del Moho necesaria
para compensarla. También se invierte la anomalía de Bouguer para hallar el Moho
con un método iterativo y por último introducimos el concepto de isostasia ﬂexural
que será de utilidad en el Capítulo siguiente.
5.1 Conceptos generales
Isostasia es un concepto fundamental en las Ciencias de la Tierra. Se basa en la idea de
una corteza ligera que ﬂota en un manto más denso. La isostasia es un estado ideal: una
condición en la que la corteza y el manto tenderán al reposo o equilibrio en ausencia
de fuerzas perturbadoras. Algunos de los procesos que perturban la isostasia son: el
avance y retroceso de las capas de hielo, la erosión, la sedimentación y el volcanismo
extrusivo. La manera en que la corteza y el manto responden a estas perturbaciones
condiciona las propiedades físicas de la litósfera a largo plazo y nos ayudan a com-
prender fenómenos complejos de la geodinámica como la generación de montañas, la
formación de cuencas sedimentarias, la apertura de los continentes y la formación de
nuevas cuencas oceánicas [103].
El concepto de isostasia describe la manera en que la superﬁcie topográﬁca es com-
pensada en profundidad. Estudios sísmicos muestran que el modelo de Airy explica
satisfactoriamente variaciones en la estructura de la corteza asociadas con superﬁcies
como montañas y márgenes continentales.
La anomalía de aire libre como una medida de la variación de la masa de la Tierra
constituye una aproximación de primer orden que determina el estado hidrostático de
la misma. El estado hidrostático es el grado en el que varía la masa de la corteza (inclu-
yendo los efectos de batimetría y topografía de lagos), que es compensado por cambios
en profundidad de masas que llegan hasta el nivel en que la Tierra se halla en equilibrio
hidrostático. Esta aproximación es la misma que la empleada para determinar el estado
isostático que involucra no sólo efectos topográﬁcos sino variaciones de la densidad de
la corteza. Es por esto, que en términos regionales, la anomalía de aire libre puede
usarse para evaluar el estado isostático de la Tierra [51].
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Una de las características geofísicas más distintivas en márgenes continentales es el
efecto de borde de la anomalía de aire libre. Este tiene la forma simple de un “alto”
que se correlaciona con la parte exterior de la plataforma y un “bajo” asociado con el
talud [102]. Tradicionalmente, el efecto de borde ha sido interpretado como el resultado
de la yuxtaposición de corteza continental gruesa y corteza oceánica delgada que tienen
distinta densidad por tener distinta composición. La anomalía puede explicarse por un
modelo en el que la transición océano-continente se localiza en la región del talud en
su ubicación actual. Sin embargo el efecto de borde es muy sensible a la localización de
la transición, cambiando abruptamente si ésta se desplaza decenas de kilómetros tierra
adentro o mar adentro de la zona del talud.
Uno de los objetivos de la isostasia es determinar las escalas temporales y espaciales
sobre las que la corteza y el manto superior terrestres se ajustan a las cargas geoló-
gicas. Tales ajustes podemos determinarlos considerando de ﬂexura en casos de lagos
glaciares, montañas marinas e islas oceánicas, deltas de rio, sistemas de arcos de isla,
operativo en escalas de tiempo de miles a pocos millones de años. El principal factor a
determinar es el grado en que éstas superﬁcies particulares están compensadas [103].
5.2 Isostasia de Airy
5.2.1 Cálculo del efecto gravimétrico con tres interfaces y
compensación isostática local
El concepto de isostasia describe la manera en que la superﬁcie topográﬁca está com-
pensada en profundidad. Estudios sísmicos muestran que el modelo de Airy explica
satisfactoriamente variaciones en la estructura de la corteza asociadas con superﬁcies
como montañas y márgenes continentales. El cálculo de la anomalía isostática se hace
bajo la hipótesis de Airy de isostasia local, donde la compensación isostática es com-
pleta y local, es decir, la columna de masas está compensada directamente por debajo.
Las densidades de la corteza y del manto se asumen constantes y se adopta un espesor
normal de corteza.
La relación entre topografía del fondo oceánico y su efecto gravitacional, como ya se
mencionó en el Capítulo 4 es [70]:
F [∆g] = 2πG(ρc − ρw)e−kd
∞Ø
n=1
kn−1
n! F [h
n(x)]. (5.1)
siendo h la topografía respecto del valor medio d. Si la amplitud máxima de la topografía
es mucho menor que la profundidad media del océano, entonces el primer término de
la serie es dominante. Es común el uso de un sólo término, ya que provee una relación
isotrópica lineal entre la trasformada de la anomalía de gravedad y la de la topografía,
pero sólo es una aproximación.
F [∆g] = 2πG(ρc − ρw)e−kdF [h(x)]. (5.2)
La ecuación 5.1 es conocida como la fórmula de Parker que puede utilizarse para cal-
cular el efecto gravimétrico de una interfaz arbitraria con el contraste de densidad
correspondiente. Luego, podemos obtener la anomalía de gravedad a través del cálculo
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Figura 5.1. Interfaz agua-corteza ondulante respecto del valor medio de
la batimetría.
de la suma de una serie de contribuciones consideradas. En esta tesis consideramos las
interfaces agua-sedimentos, sedimentos-corteza y corteza-manto. Cada una de ellas es
vista ondulante respecto de su valor medio, es decir la interfaz agua-sedimentos ondula
respecto del valor medio de la batimetría, la interfaz sedimentos-corteza ondula respec-
to del valor medio de la profundidad del basamento y la interfaz corteza-manto ondula
respecto del valor medio de la profundidad del Moho. Nos referiremos a ellas como
esquema de tres interfaces, un ejemplo de una interfaz puede verse en la Figura 5.1.
En general, llamamos CParker = 2πG(ρ1 − ρ2) al producto de la ecuación 5.2, ya que
CParker es una variable que aparece frecuentemente en los cálculos de gravedad. Utili-
zando unidades en el sistema internacional G es la constante de gravitación universal:
G = 6,673210−11Nm2/s2. Al multiplicar por un espesor en metros, este factor da la
atracción gravitatoria de una placa de ese espesor con densidad ρ1 y sumergida en un
medio de densidad ρ2. La gravedad resultante está en ms−2. Para trabajar en unidades
del mGal (1mGal = 1ms−210−5) hay que multiplicar por 105.
Con la ecuación 5.1 se puede calcular la gravedad generada por el relieve topográﬁco
alrededor de un valor medio de profundidad, que se calcula con el signo adecuado.
Con la ecuación 5.1 se obtiene la gravedad generada por cada una de las interfaces:
agua-sedimentos, sedimentos-corteza y corteza-manto en sus aproximaciones de primer
orden utilizando la rutina grdﬀt [106, 107] de GMT y órdenes superiores con gravﬀt
[57, 107].
Cálculo de las topografías
La batimetría, la profundidad del basamento y el Moho representan la referencia ver-
tical para las interfaces agua-sedimentos, sedimentos-corteza y corteza manto, respec-
tivamente. La profundidad del basamento se obtiene restando el espesor sedimentario
(S) de la batimetría actual (dw). Cabe recordar que la batimetría es (-) y el espesor
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sedimentario es (+). Para calcular el Moho hay que estimar el espesor cortical, para lo
que se calcula la profundidad de la interfaz agua-sedimentos que habría si se quitaran
los sedimentos considerando equilibrio isostático antes y después de la carga [103]. Sea
una columna que inicialmente no está cargada de sedimentos (descargada), y luego
se carga por sedimentos (cargada), ver Figura 5.2. Si la profundidad del agua h está
disponible para la sedimentación, el espesor ﬁnal de los sedimentos debería ser h más
el incremento debido a la carga soportada por la corteza. Por lo que el espesor total
de sedimentos a acumular es mayor que el del agua inicial. Luego, asumiendo equili-
brio isostático antes (descargado) y después de la carga (cargado) respecto del nivel de
compensación (NC), de acuerdo con la Figura 5.2 se obtiene:
dw0ρw + dcρc + wρm = (dw0 − h)ρw + Sρs + dcρc (5.3)
wρm = −hρw + Sρs (5.4)
w = S − h (5.5)
De las ecuaciones 5.4 y 5.5 se obtiene la profundidad del agua (h) que se necesitaría
para explicar un espesor de sedimentos dado (S):
h = S (ρm − ρs)(ρm − ρw) (5.6)
dw0 = dw + S
(ρm − ρs)
(ρm − ρw) (5.7)
El espesor de la capa de agua cuando no se tiene sedimentos (dw0) es igual al espesor
actual de la capa de agua con sedimentos (dw) más el producto del espesor sedimentario
S por el factor (ρm−ρs)/(ρm−ρw) que representa el espesor de agua que se necesitaría
para explicar dicho espesor de sedimentos.
Luego se calcula el espesor cortical sin sedimentos, balanceando un espesor de corteza
de Tc = 32 km.
dw0ρw + dcρc + wρm = Tcρc (5.8)
dw0 + dc + w = Tc (5.9)
despejando w de la ecuación 5.9 y reemplazando en la ecuación 5.8 se obtiene:
dw0ρw + dcρc + (Tc − dw0 − dc)ρm = Tcρc (5.10)
dw0ρw + dcρc + Tcρm − dw0ρm − dcρm = Tcρc (5.11)
dw0(ρw − ρm) + dc(ρc − ρm) = Tc(ρc − ρm) (5.12)
Despejando dc de la ecuación 5.12:
dc = Tc − (ρm − ρw)(ρm − ρc) (−dw0) (5.13)
Finalmente el espesor cortical (dc) expresado como la suma del espesor normal de
corteza (Tc) más el producto del factor −(ρm− ρw)/(ρm− ρc) por el espesor de la capa
de agua sin sedimentos (−dw0).
En las expresiones 5.7 y 5.13 se ha tenido en cuenta la convención de signos usada por
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Figura 5.2. Equilibrio isostático antes (descargado) y después de la carga
de sedimentos (cargado).
los datos en la que espesores son cantidades positivas y la topografía es positiva hacia
arriba.
Una estimación de la profundidad del Moho puede obtenerse simplemente restando
de la profundidad del basamento el espesor cortical (dc), llamamos a esta estimación
Moho1.
Cálculo de las contribuciones de los efectos gravimétricos de las tres inter-
faces y anomalía isostática residual
Una vez calculadas las topografías de cada interfaz se obtienen las contribuciones de
los efectos gravimétricos ws (agua-sedimentos), sc (sedimentos-corteza) y cm (corteza-
manto) utilizando el desarrollo de Parker (ec. 5.1) hasta un cierto grado con los co-
rrespondientes contrastes de densidad y profundidad media de la interfaz. Luego puede
estimarse la anomalía de aire libre como la suma de la contribución de las tres in-
terfaces. La diferencia entre la anomalía de aire libre observada y la calculada puede
atribuirse a la anomalía isostática residual.
∆gI ∼= ∆gAL − (ws+ sc+ cm) (5.14)
donde ∆gI es la anomalía isostática residual estimada, ∆gAL es la anomalía de aire
libre observada: ws, sc y cm son las contribuciones a la anomalía de aire libre estimada
(ws+(sc+cm) de las interfaces agua-sedimentos, sedimentos-corteza y corteza-manto,
respectivamente.
5.2.2 Validación del método de cálculo de la anomalía gravi-
métrica utilizando interfaces
Con el ﬁn de validar la metodología utilizada con el esquema de tres interfaces, pen-
samos en hacer la comparación de la técnica para el caso de usar sólo la interfaz
agua-corteza y calcular la anomalía de Bouguer en el mar. Se trata de la interfaz más
somera por lo que representa la contribución más crítica, dado que contiene la infor-
mación de la corta longitud de onda.
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Como ya lo presentamos en el Capítulo anterior, calculamos la anomalía de Bouguer
adaptando la metodología que utiliza el desarrollo de Parker con las rutinas grdﬀt o
gravﬀt y la comparamos con el cálculo de la anomalía de Bouguer completa utilizando
el programa FA2BOUG (correcciones Bullard A, B o C) [34]. La anomalía de Bou-
guer se calculó sumando una corrección a la contribución gravitacional de la interfaz
agua-corteza (Fig. 5.1), la cual puede pensarse como una corrección topográﬁca del
fondo oceánico, dado que la interfaz es descripta en función de su valor medio, donde
se ha ignorado la presencia de sedimentos para la comparación. Es decir, la batimetría
coincide con la profundidad del basamento o los sedimentos tienen igual densidad que
la corteza. Calculamos la corrección de Bouguer como la atracción de una losa de con-
traste de densidad corteza-agua y de espesor igual a la altura media de la batimetría.
Esta comparación ha sido desarrollada en el Capítulo anterior en el que se arribó a
la conclusión que la diferencia entre el cálculo con el desarrollo de Parker de grado
4 y FA2BOUG presenta un comportamiento bimodal, es positivo en la zona oceánica
profunda y es negativo en la zona oceánica somera, siendo la principal desventaja del
uso de las rutinas basadas en el desarrollo de Parker la necesidad de un valor medio de
la topografía para poder aplicarse y el margen tiene un cambio abrupto de topografía
en el talud continental lo que produce la distribución bimodal de la diferencia. Con
ésta comparación desarrollada en el Capítulo anterior hemos validado una metodología
para calcular la anomalía de Bouguer que puede ser extendida al cálculo de la anomalía
isostática.
5.3 Aplicación
5.3.1 Espesor sedimentario
La compilación de datos de espesor sedimentario es de varias fuentes, resultado de di-
gitalizaciones de mapas publicados (http:// www.martagh.com.ar/mararg/pictr2002).
La primera fuente de datos en las zonas marinas es de Ludwig et al. (1978) [56] y
en las zonas terrestres valores de las Figuras de Zambrano y Urien (1970) [112]. La
segunda fuente de datos es del Mapa Geológico de la República Argentina [12] que
fue compilado en el Servicio de Hidrografía Naval [71]. La tercera fuente de datos de
espesores se determinó digitalizando el mapa en la Figura 5 de Neben et al. (2002) [66].
En esa Figura, las isolíneas son de tiempo de ida y vuelta de la señal sísmica (TWT)
en milisegundos, entre el fondo del mar y la discordancia de ruptura (breakup uncon-
formity) o el basamento. Si se toma una velocidad media de 2000 Km/s para estimar
aproximadamente los espesores, como en Hayes y LaBrecque (1991) [41], se obtiene un
espesor sedimentario máximo de 4000 m. Para nuestro mapa (Figura 5.3) se ha usado la
ecuación que relaciona espesor sedimentario y tiempo de tránsito simple que se usó en
Coscia (2000) [18]. Se trata de una ley semi empírica que surgió del análisis de cientos
de soluciones de capas sedimentarias a profundidades variables en diferentes áreas del
mar argentino. Coscia (2000) [18] estima que el error de determinación del espesor con
esta fórmula es del 8%. Los espesores así calculados varían entre 160 y 7540 metros.
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Figura 5.3. Espesor sedimentario. Se ha graﬁcado la isobata de 500 m, en
color negro, para referencia. 1: cuenca del Colorado, 2: cuenca de Valdés,
3: cuenca de Rawson, 4: cuenca Argentina.
(a) (b)
Figura 5.4. (a) Topografía (Batimetría) y (b) Contribución del efecto
gravimétrico de la interfaz agua-sedimentos.
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(a) (b)
Figura 5.5. (a) Topografía (Profundidad del basamento) y (b) Contribu-
ción del efecto gravimétrico de la interfaz sedimentos-corteza.
(a) (b)
Figura 5.6. (a) Topografía (Moho) y (b) Contribución del efecto gravi-
métrico de la interfaz corteza-manto.
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5.3.2 Análisis de densidades
Para el presente trabajo de tesis se adoptaron los valores de densidad:
ρw = 1030kg/m3
ρs = 2600kg/m3
ρc = 2800kg/m3
ρm = 3330kg/m3
en los cuales el valor de la densidad de los sedimentos ha sido elegido a partir de la
densidad de esta interfaz que minimiza la anomalía isostatica segun Airy calculada por
Marta Ghidela con anterioridad al desarrollo de esta tesis.
5.3.3 Topografía de las tres interfaces y sus contribuciones al
efecto gravimétrico en la zona de estudio
En las Figuras 5.4a, 5.5a y 5.6a se han graﬁcado las topografías correspondientes a cada
interfaz: batimetría, profundidad del basamento y Moho, respectivamente. Los efectos
gravimétricos asociados a cada una de ellas (ws, sc y cm) se presentan en las Figuras
5.4b, 5.5b y 5.6b, respectivamente. Puede observarse en las Figuras 5.4b, 5.5b y 5.6b
que la contribución de la interfaz correspondiente es más suave mientras más profunda
es la interfaz, como es de esperar, además se identiﬁcan los típicos efectos gravimétricos
de la interfaz agua-sedimento (Fig. 5.4b) con un gradiente abrupto en la zona del talud
y uno más suave de la interfaz corteza-manto (Fig. 5.6b) con grandes valores positivos
en la zona marina profunda.
5.3.4 Anomalía isostática residual y la inﬂuencia de los sedi-
mentos en su cálculo
Conociendo las limitaciones de aplicar el método basado en el desarrollo de Parker en
la zona de estudio desarrolladas en el Capítulo 4, presentamos la anomalía isostática
calculada con la expansión de Parker de grado 4 (ec. 5.1) utilizando la rutina gravﬀt de
Joaquim Luis [57] que se observa en la Figura 5.7b. En la Figura 5.7a se ha graﬁcado
la anomalía de aire libre, considerada una anomalía isostática a primer orden. Notar
que la isobata de 500 m coincide con la ubicación del efecto de borde típico en casi
toda el área.
En la Figura 5.7b la anomalía isostática según Airy presenta una zona de valores ne-
gativos en la zona del talud, bordeando la isobata de 500 m, en algunos lugares a
veces muy intensos. Es en esta zona donde el análisis de datos sísmicos descriptos en
el texto muestra la presencia de grabens en el basamento. En la cuenca del Colorado
aparecen anomalías positivas que pueden indicar que la cuenca estaría en subsidencia.
Las cuencas de Valdés y de Rawson se ven como señales positivas débiles. Justo en
la zona donde las características del margen cambian aparecen un par de anomalías,
una de ellas de forma casi circular negativa (45°S, 59°W) y la otra triangular positiva
(44°S, 58°W) separadas aproximadamente por la zona de la discontinuidad del Colora-
do. Comparando con el mapa de espesor sedimentario la zona positiva coincide con un
máximo (cuenca Argentina), que por ahora tentativamente podría interpretarse como
una cuenca en subsidencia, pero merece realizarse un análisis más exhaustivo. Podría
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también ocurrir que en ese lugar hubiera un alto en el basamento o también podría
tratarse de una intrusión en profundidad de material más denso.
Si observamos la Figura 5.7b junto a la Figura 5.3, se evidencia una correlación entre
las zonas de máximo espesor sedimentario y los máximos de la anomalía isostática,
asociados a la incorporación en el cálculo de la anomalía isostática de la contribución
de la interfaz sedimentos-corteza. Esta observación nos hace pensar acerca de cuál es
el papel que la inclusión de los sedimentos tiene en el cálculo de dicha anomalía.
Si calculamos un cross plot de la diferencia del cálculo de la anomalía isostática no
teniendo en cuenta la presencia de los sedimentos y considerándolos versus el espesor
sedimentario, conﬁrmamos que existe una fuerte correlación entre ambas series de da-
tos, cuyo coeﬁciente de correlación (ce) es de -0.7597 en promedio para toda la zona, lo
cual es muy representativo. Si calculamos el coeﬁciente de correlación para ventanas de
2° x 2° encontramos que el coeﬁciente de correlación varía entre valores muy cercanos,
-0.8906< ce < -0.6749 para toda la región.
En la Figura 5.7c se muestra el mapa de la diferencia entre el cálculo de la anomalía
isostática sin considerar la presencia de los sedimentos y teniéndolos en cuenta. Aquí
también advertimos que dicha diferencia esta correlacionada con la distribución de los
espesores de los sedimentos (Fig. 5.3).
Resulta interesante observar en la Figura 5.7b que el máximo de la anomalía isostáti-
ca en la zona de la cuenca del Colorado (aproximadamente en los 40°S de latitud) se
maniﬁesta en la Figura 5.6a como una zona donde el manto es más somero que a sus
alrededores, lo cual estaría de acuerdo con que la cuenca se encontraría aún en subsi-
dencia [48]. Esto mismo puede observarse en la Figura 5.8c en donde además se tiene
la coincidencia con los máximos de menor extensión areal que se encuentran hacia el
oeste. Notar que la Figura 5.6a tiene una extensión en latitud mayor que la Figura 5.8c.
5.3.5 Deﬂexión del Moho necesaria para anular la anomalía
isostática
La anomalía isostática reﬂeja el estado de equilibrio en el que se encuentra la corteza,
cuyo cambio de espesor representa el mecanismo de compensación de masas en este caso
según el modelo de Airy. En la Figura 5.7 se observa que la región se halla parcialmente
compensada pero no en la zona del talud. Podemos considerar el ejercicio de atribuir
esta no-compensación a la superﬁcie corteza-manto a través de una inversión. Esto lo
haremos construyendo una nueva topografía del Moho, aquella que en teoría haría nula
la anomalía isostática en superﬁcie. Al ser un proceso de inversión, ya que a partir de
datos de gravedad se va a obtener el relieve, el factor exponencial de la transformada de
Fourier es positivo y esto hace que se ampliﬁquen las longitudes de onda corta, por lo
que es necesario recortarlas aplicando un ﬁltro pasa bajos a la anomalía isostática. En
el proceso de suavizar la anomalía isostática observada, se aplica un ﬁltro con longitud
de onda de corte elegida por prueba y error, entre 800 km y 50 km.
CParker_inv =
1
2πG(ρm − ρc) (5.15)
Siendo G la constante de gravitación universal, ρm la densidad del manto y ρc la
densidad de la corteza.
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(a)
(b) (c)
Figura 5.7. Anomalía de aire libre (a) arriba, anomalía isostática Parker
n=4 (b) abajo (izquierda) y diferencia de anomalía isostática Parker n=4
sin sedimentos y con sedimentos (c) abajo (derecha). En las tres ﬁguras se
ha dibujado la isobata de 500 m, en color negro, para referencia.
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Por lo que la ecuación 5.2 puede reescribirse como:
CParker_inv∆G(k)exp[2π|k|d] = H(k) (5.16)
Utilizando la anomalía isostática en la ecuación 5.16 se invierte la topografía H(k) que
contiene la deﬂexión del Moho necesaria para anular dicha anomalía.
En este paso la anomalía isostática residual se atribuye a un relieve en la interfaz
corteza- manto, es decir cuánto debería valer la contribución corteza-manto en el cálculo
de la anomalía isostática para compensarla totalmente e idealmente obtener una ano-
malía isostática nula. Lo que intentamos hacer es ver qué forma tendría la interfaz
corteza-manto y como sería su relieve para este caso supuesto. Surgen preguntas como:
¿El relieve del manto es muy abrupto?, ¿Es razonable la rugosidad que presenta o es
inadmisible para esta interfaz?. Algunas respuestas pueden hallarse al contrastar en
regiones con perﬁles de refracción disponibles. En nuestro caso sólo tenemos acceso a
un perﬁl digitalizado [30]. El cálculo de la superﬁcie del Moho se obtiene:
1) a partir del conocimiento de la batimetría, el espesor sedimentario y el espesor de
la corteza que llamamos Moho 1 (sección 5.2.1 y Fig. 5.6a).
2) utilizando la anomalía isostática hallada con grdﬀt obteniendo el Moho que llama-
mos Mohoﬁn1 (Fig. 5.8a), es decir usando un término en la expansión de Parker,
3) utilizando la anomalía isostática hallada con gravﬀt, requiere más términos, obte-
niendo el Moho que llamamos Mohoﬁn2 (Fig. 5.8b), notar que en los casos 2) y 3) solo
consideramos un término en la inversión, pero en el caso de usar gravﬀt la anomalía
isostática estimada se ha calculado con cuatro términos en la expansión de Parker en
el cálculo directo.
4) Una mejor manera de invertir el campo gravimétrico para obtener la topografía de la
superﬁcie del Moho se logra utilizando más términos en la inversión como, por ejemplo,
utilizando el método iterativo de Parker-Oldenburg [70, 67] que ha sido programado en
Matlab en la rutina 3Dinver.m por Gómez-Ortiz y Agarwal en 2005 [39]. El programa
3Dinver.m calcula una interfaz de densidad constante con geometría 3D utilizando da-
tos de anomalía de gravedad y el método iterativo de Parker-Oldenburg, basado en el
desarrollo de Parker que vincula la transformada de Fourier de la anomalía de gravedad
y la suma de las transformadas de la interfaz topográﬁca (ec. 5.1), conocida su densidad
y su profundidad media. El proceso iterativo termina cuando el error cuadrático medio
(rms, por sus siglas en inglés) alcanza una cierta tolerancia que sirve como criterio de
convergencia, además incorpora un ﬁltro corta altos para mejorar la convergencia del
proceso iterativo.
En el paso 4) estamos suponiendo sólo 2 interfaces: agua-corteza y corteza-manto. He-
mos utilizado como datos de entrada a 3Dinver.m la anomalía de Bouguer atribuida
a la interfaz corteza-manto (Moho), calculada con el programa FA2BOUG [34] para
trabajar con un dato independiente de los cálculos que usan el desarrollo de Parker.
Como el programa necesita una estimación de la profundidad media de la interfaz a
invertir, utilizamos la estimada a partir del Moho1 (Fig. 5.6a).
En la Figura 5.8 se ha representado el Moho calculado inversamente con grdﬀt (Moho-
ﬁn1 (a)), con gravﬀt (Mohoﬁn2 (b)) y con 3Dinver.m (Moho3Dinv (c)). Los dos pri-
meros representan la deﬂexión del Moho1 para compensar la anomalía isostática, por
tanto son el resultado de un experimento. El tercero fue hecho con un método diferente
y resulta también en un Moho que compensa casi totalmente la anomalía isostática,
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Figura 5.8. Relieve del Moho calculado de tres formas diferentes: que
compensa la anomalía isostática (ver texto) (a) Mohoﬁn1 y (b) Mohoﬁn2
y el que se obtiene al invertir la anomalía de Bouguer (c) Moho3Dinv.
hace que la anomalía de aire libre calculada sea muy similar a la anomalía de aire
libre observada, como se verá en la siguiente sección. El Moho obtenido a partir de la
inversión con el programa 3Dinver.m necesitó 5 iteraciones para un criterio de corte de
un rms de 0.02 entre una iteración y la siguiente.
La Figura 5.6a y las Figuras 5.8a, 5.8b y 5.8c representan el resultado de hipótesis isos-
táticas con base en el modelo de Airy y nos dan una estimación acerca de cómo es la
superﬁcie corteza-manto según un modelo de isostasia local de Airy (Moho1, Fig. 5.6a),
cómo es si se le atribuye ser la generadora de la anomalía residual (Mohoﬁn1 y Moho-
ﬁn2, Fig. 5.8a y 5.8b), respectivamente y cómo es para un modelo de dos capas y con
un método de inversión más preciso (Moho3Dinv, Fig. 5.8c), pero para conocer cuan
buenas son algunas de esas estimaciones necesitamos comparar con un dato más veraz
de estas interfaces en profundidad como el que da la refracción sísmica. Para esto se
dispone de un perﬁl de refracción sísmica que ha sido digitalizado del publicado por
Franke [30], que veremos en la sección 5.3.6.
En las Figuras 5.8a, 5.8b y 5.8c se observa el carácter morfológico del margen y el
cambio abrupto de profundidades del Moho coincidentes con la región del talud. Para
visualizar el comportamiento de cada una de estas superﬁcies al atravesar este gradien-
te de profundidades, se toman perﬁles aproximadamente perpendiculares a la dirección
del margen (Fig. 5.9), donde puede verse que los perﬁles del Moho: Mohoﬁn1 y Moho-
ﬁn2 presentan una rugosidad local abrupta que los hace parecer inadecuados para la
interfaz corteza-manto, como se observa en las Figuras 5.9a, 5.9b, 5.9c y 5.9d.
A partir del Moho invertido con las rutinas grdﬀt y gravﬀt (pasos 2) y 3)) pueden recal-
cularse la anomalía de gravedad de esta interfaz y se espera que la anomalía isostática
a posteriori sea cercana a cero (Fig. 5.11a, 5.11b, 5.11c y 5.11d), ya que el experimento
consiste en atribuir la anomalía isostática residual a un cambio en la topografía de
la interfaz corteza-manto. Asimismo, también se obtiene una anomalía isostática muy
cercana a cero para los cálculos derivados del método iterativo. Cabe tener en cuenta
que ésta experimentación numérica no pretende hallar la anomalía isostática real sino
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Figura 5.9. Relieve del Moho que compensa la anomalía isostática, cal-
culado de tres formas diferentes a distintas latitudes (ver texto) -41.77
(arriba, izquierda)(a) .-42.77 (arriba, derecha) (b). -43.52 (abajo, izquier-
da) (c). -44.02 (abajo, derecha) (d).
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(a) (b)
(c) (d)
Figura 5.10. Perﬁles a 42°S (a), 42.5°S (b), 43°S (c) y 43.5°S (d) de lati-
tud, de la anomalía de gravedad de aire libre observada (gob) y estimada
con 3 interfaces (wssccm1(grdﬀt), wssccm4 (gravﬀt) y 3Dinv(gestim3D).
Notar que wssccm1 y wssccm4 fueron calculadas con el método de tres
interfaces usando un Moho obtenido por compensación hidrostática de
masas, mientras que gestim3D fue calculada de un Moho derivado de in-
vertir la anomalía de Bouguer. Esto explicaría las diferencias grandes que
se observan por ejemplo entre 300 y 400 km para el perﬁl a los -42 y entre
180 y 300 km para el perﬁl a los -43.
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(a) (b)
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Figura 5.11. Perﬁles a 42°S (a), 42.5°S (b), 43°S (c) y 43.5°S (d) de
latitud, de la anomalía isostática calculada a partir del Mohoﬁn1 (AIﬁn1),
Mohoﬁn2 (AIﬁn2) y a partir del Moho3Dinv (isoestim).
probar y controlar el funcionamiento de diferentes métodos de cálculo.
5.3.6 Comparación de anomalías de aire libre
Para observar las diferencias entre los métodos de inversión graﬁcamos las anomalías
de aire libre en perﬁles longitudinales (Fig. 5.10) a lo largo del margen. En ellos puede
verse cómo la interfaz invertida con el método iterativo (gestim3D), es capaz de repre-
sentar la anomalía de gravedad calculada acercándosele estrechamente a la observada.
La anomalía de aire libre con el método de las tres interfaces se calcula sumando la con-
tribución de los efectos gravimetricos de las tres interfaces (ws+sc+cm). Si el cálculo se
realiza con grdﬀt llamamos wssccm1, donde el 1 representa el hecho de que se calcula
para el desarrollo de Parker con n=1, si se quiere calcular para otro grado diferente se
utiliza gravﬀt y llamamos a la estimación wssccm4, donde el 4 representa n = 4. Con el
programa 3Dinv.m (4) de la sección 5.3.4) puede recalcularse la anomalía debida a la
interfaz corteza-manto invertida (anomalía de Bouguer estimada) que puede utilizarse
para obtener la anomalía de aire libre estimada (gestim3D en las Fig. 5.10a, 5.10b, 5.10c
y 5.10d). El término correspondiente a la contribución agua-corteza (wc) es aquí cal-
culado con gravﬀt, por lo que gestim3D representa una combinación entre cálculos
de 3Dinv.m y de gravﬀt y la obtenemos despejando de la ecuación 4.3 del Capítulo
anterior:
gestim3D Ä ∆g˜B + wc − wlosa (5.17)
donde ∆g˜B representa la anomalía de Bouguer estimada a partir del Moho3Dinv.
En la Figura 5.10 se presentan una serie de perﬁles longitudinales donde se muestra la
anomalía de aire libre observada (gob), la anomalía de aire libre calculada en forma di-
recta con grdﬀt (wssccm1 = ws+sc+cm, n = 1) y con gravﬀt (wssccm4 = ws+sc+cm,
n = 4), y la anomalía de aire libre obtenida a partir de la interfaz invertida con 3Dinv.m
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Figura 5.12. Perﬁl EO de refracción de la campaña BGR98 a la lati-
tud -43.5 [30], interfaces digitalizadas (batyFranke, Mohod-Franke, Mohou-
Franke.
(gestim3D) y la ecuación 4.3 del Capítulo anterior. Puede observarse como la anomalía
calculada gestim3D aproxima muy bien a la anomalía observada como era de esperar
a modo de comprobación del buen uso del método iterativo al invertir la superﬁcie
Moho, mientras que las otras estimaciones son cálculos de la anomalía suma de las tres
interfaces para estimar la anomalía de la cual obtenemos la anomalía isostática.
5.3.7 Comparación con un perﬁl de refracción
En la Figura 5.13 se han graﬁcado las interfaces modeladas por Franke y colaboradores
(2012) [30] a partir de un perﬁl de refracción a la latitud 43.5°S (Fig. 5.12). Se muestran
la batimetría, la profundidad del basamento, y el Moho digitalizado de dicho perﬁl
(baty-Franke), (prof-bas-Franke) y (Moho-Franke), respectivamente; los Mohos Moho1,
Mohoﬁn2 y Moho3Dinv, respectivamente; la profundidad del basamento pofbas1 y la
batimetria del modelo de Sandwell y Smith batyS&S
Comparando las interfaces obtenidas con las del perﬁl de refracción, se puede apreciar
que nuestras estimaciones de la interfaz corteza-manto coinciden muy bien con la de
dicho perﬁl, excepto en la zona de la presencia de una capa (AV) de alta velocidad
(> 7.0 km/s), característica de los márgenes volcánicos, ubicada en la corteza media e
inferior, debajo de los reﬂectores sísmicos intra-basamentales que inclinan hacia el mar
(SDRS) [66]. Debajo de la capa AV, entre lo que sería el Moho normal (Mohou_Franke,
en Fig. 5.13) y el manto, hay un cuerpo (AV+) de velocidad un poco más alta, 7.5
km/s entre Mohou_Franke y Mohod_Franke de aproximadamente 200km de extension
lateral y 5km de alto en su parte media. Nuestras determinaciones del Moho coinciden
con la de la interfaz entre las capas AV+ y el manto para casi la totalidad de los perﬁles
y atraviesan el cuerpo (AV+) para distancias al primer punto del perﬁl de entre 450
km y 550 km.
77
5. Isostasia
0 100 200 300 400 500 600 700 800 900 1000−35
−30
−25
−20
−15
−10
−5
0
5
perfil latitud −43.5
pro
fun
did
ad
 (k
m)
distancia(km)al (−43.5,−51)
 
 
baty−Franke
batyS&S
Prof−Bas−Franke
profb1
mohod−Franke
mohou−Franke
moho1
mohofin2
moho3Dinv
Figura 5.13. Perﬁles longitudinales 43°S digitalizado de Franke y de las
interfaces profb1: profundidad del basamento, batyS&S: batimetría [79],
Moho1 (sección 5.3.4 1)), Mohoﬁn2 (sección 5.3.4 2)), Moho 3D (sección
5.3.4 3)). Las líneas Mohou-Franke y Mohod-Franke encierran la capa de
alta velocidad (AV+,aproximadamente entre los 350 km y los 550 km).
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5.4 Isostasia Flexural
Vening Meinesz [91] consideraba a la topografía como una carga en la superﬁcie de la
corteza, la que causaría un combamiento a la misma. Si la carga fuese grande, las fuer-
zas verticales hacia abajo en una corteza rígida dentro de un sustrato dúctil causarían
una raíz de baja densidad similar a la predicha por el modelo de Airy, salvo que dicha
raíz sería más amplia debido a que la carga esta soportada en parte por la rigidez de
la corteza. Walcott fue uno de los primeros en examinar la evidencia de que diferentes
cargas en la litosfera producían una ﬂexura, algunas de las cargas que él analizó son
lagos glaciares [94], sedimentos [95] e islas oceánicas [93]. El comparó modelos de placas
sencillas con la topografía observada y anomalías de gravedad en las regiones de estas
cargas, para estimar la rigidez ﬂexural, en un amplio rango de arreglos tectónicos. Su
investigación se basó en uno de los pilares de la tectónica de placas: la idea de que las
placas se comportan como rígidas a escala de tiempo geológicas. Walcott mostró que
el espesor elástico (determinado por la rigidez ﬂexural) de la litosfera en las regiones
de grandes cargas, varía entre 5 y 114 km y estaba de acuerdo en que existía una
correlación entre el espesor elástico y la edad: valores grandes de espesor elástico se re-
lacionan con cargas de corta duración (como las de lagos glaciares), mientras que para
valores pequeños se asocian con cargas de larga duración (como las islas oceánicas)[103].
5.4.1 Aplicación de la teoría de ﬂexión de placas a la litósfera
de la Tierra
La deﬂexión de una placa en dos dimensiones debido a una carga lineal presionando
en su superﬁcie, ha sido desarrollada por Turcotte y Schubert (1982) [89] Apéndice A.
Cuando se aplica la ecuación general de la deﬂexión de una placa D d4w
dx4 = q(x)−P d
2w
dx2
(ec. A.14 del Apéndice A, [89]) para determinar la deﬂexión de la litosfera de debido
a una carga aplicada, debemos incluir en q(x) la fuerza de restauración hidrostática
causada por el reemplazo de rocas del manto por material de una densidad más baja
en una columna vertical.
En el caso de la litosfera oceánica, el agua rellena “el espacio vacante” que dejan las
rocas del manto al moverse por la litosfera deﬂectada, como se ve en Figura 5.14.
La parte superior de la Figura 5.14 muestra una placa listosférica de espesor l y densidad
ρl ﬂotando en el manto “ﬂuido”. El agua de densidad ρw de espesor hw yace sobre la
litosfera oceánica. Supongamos que una carga aplicada deﬂecta la litosfera hacia abajo
una distancia w y el agua rellena el espacio sobre la placa, como puede verse en la
parte inferior de la Figura 5.14. El peso por unidad de área de la columna vertical que
se extiende desde la base de la litosfera a la superﬁcie es:
ρwg(hw + w) + ρlgl. (5.18)
La presión a la profundidad hw + l+w en los alrededores del manto donde la placa no
está deﬂectada es:
ρwghw + ρlgl + ρmgw. (5.19)
Hay una fuerza hidrostática por unidad de área, hacia arriba:
ρwghw + ρlgl + ρmgw − {ρwg(hw + w) + ρlgl} = (ρm − ρw)gw (5.20)
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Figura 5.14. Modelo para el cálculo de la fuerza restitutiva en las placas
litosféricas deﬂectadas por una carga aplicada qa para el caso oceánico
(Turcotte & Schubert) [89].
la que tiende a restablecer la deﬂexión de la litosfera a la conﬁguración original. Donde
ρm es la densidad del material debajo de la placa y ρw es la densidad del material
encima de la placa.
La fuerza restitutiva por unidad de área es equivalente a la fuerza que resulta de
reemplazar las rocas del manto de espesor w y densidad ρm. La fuerza neta por unidad
de área actuante en la placa litosférica es:
q = qa − (ρm − ρw)gw, (5.21)
donde qa es la carga aplicada en la parte superior de la litósfera. La ec. A.14 para la
deﬂexión de la litósfera oceánica queda:
D
d4w
dx4
+ P d
2w
dx2
+ (ρm − ρw)gw = qa(x)[89]. (5.22)
Para el caso de una placa litosférica deformada bajo una carga sedimentaria se tiene:
qa(x) = (ρs − ρw)gh(x)[20].
donde h(x) es la altura de carga.
5.4.2 Diagnóstico del ancho de banda de la ﬂexura
La litosfera responde a las cargas geológicas a largo plazo no localmente como predicen
los modelos de Airy y Pratt, sino regionalmente por ﬂexura en una amplia región.
En ese sentido la litosfera se comporta como un ﬁltro que suprime la deformación de
corta longitud de onda asociada con los modelos de isostasia local y deja pasar la
deformación de larga longitud de onda asociada con la ﬂexura. Tal ﬁltro se caracteriza
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por una entrada que es la carga y la salida que es la ﬂexura, es lineal e invariante, es
decir si una carga h1(x) produce una deﬂexión w1(x) y otra carga h2(x) produce una
deﬂexión w2(x) entonces la carga h1(x) + h2(x) produce una deﬂexión w1(x) + w2(x).
Una propiedad de ﬁltros de este tipo es que cuando se somete a una carga periódica, la
salida también es periódica [103]. Considerando el caso oceánico de una placa elástica
que yace sobre un sustrato dúctil suponiendo que no hay esfuerzos laterales (P=0) y
sometida a una carga periódica:
D
∂w4
∂x4
+ (ρm − ρrelleno)wg = (ρc − ρw)ghcos(kx) (5.23)
donde D es la rigidez ﬂexural, w es la ﬂexura, x es la distancia horizontal, ρm y ρrelleno
son las densidades del manto y del material que rellena la depresión de la ﬂexura,
respectivamente, h el pico de la amplitud de la carga y k el número de onda de la carga
en la dirección de x (k = 2π/λw; λw es la longitud de onda), ρc y ρw son las densidades
de la carga y del medio que desplaza la carga (agua o aire respectivamente).
La solución de ecuación 5.23 es periódica y dada por:
w = (ρc − ρw)hcos(kx)(ρm − ρrelleno) [
Dk4
(ρm − ρrelleno)g + 1]
−1 (5.24)
donde si se hace tender la rigidez a cero (D → 0), lo que se correspondería con una
placa débil, la solución queda:
w → (ρc − ρw)hcos(kx)(ρm − ρrelleno) (5.25)
para la cual se obtiene la respuesta isostática de Airy a la carga periódica si ρrelleno → ρc,
además podemos observar que si D →∞ (la placa es totalmente rígida) por lo que:
w → 0 (5.26)
que es la respuesta de Bouguer.
En síntesis si la placa es débil, su respuesta a las cargas es local y aproximadamente la
del modelo de Airy. Si la placa es rígida, no hay respuesta, que es el caso de Bouguer.
Cuando la placa tiene alguna rigidez intermedia ﬁnita, su respuesta está dada por la
ﬂexura.
Si consideramos la entrada y salida de un sistema, podríamos escribir el parámetro
Φe(k), que modiﬁca la respuesta de Airy (Entrada) a la que produce la ﬂexura (Salida)
como:
Φe =
Salida
Entrada
Entrada = (ρc − ρw)hcos(kx)(ρm − ρrelleno)
Salida = (ρc − ρw)hcos(kx)(ρm − ρrelleno) [
dk4
(ρm − ρrelleno)g + 1]
−1
∴ Φe = [
Dk4
(ρm − ρrelleno)g + 1]
−1 (5.27)
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Figura 5.15. Función de respuesta ﬂexural φ(k), modiﬁcado de Watts
2001 [103].
En la Figura 5.15 puede observarse la dependencia de Φe con k para un rango de
densidades de relleno. Se muestra un set de curvas: para una placa débil (Te = 5 km)
y otra para una más rígida (Te = 25 km). Podemos observar que para números de
onda pequeños, longitudes de onda de carga largas, la placa se comporta como débil
dando una respuesta de tipo Airy. En contraste para grandes números de onda, cortas
longitudes de onda de carga, la placa se comporta como rígida. Este comportamiento
se veriﬁca al considerar los valores límites de k. Si k → 0:
w → (ρc − ρw)h(ρm − ρrelleno) (5.28)
que es la respuesta de Airy si ρrelleno →ρc. Similarmente, si k →∞, w → 0 que es la
respuesta de Bouguer. Para números de onda intermedios (0.001< k <0.1) la respuesta
es la ﬂexural. Watts [103] llamó a este ancho de banda diagnóstico de ancho de banda
de la ﬂexura.
La litosfera se comporta como un ﬁltro pasabajos entre la carga y la deformación
ﬂexural asociada, siendo el corte en frecuencias, determinado por la rigidez de la placa
(y por ende por su Te).
La ecuación 5.24 da la respuesta ﬂexural para una carga de una particular longitud de
onda. Si podemos separar a la carga en de sus componentes espectrales individuales,
entonces la ecuación puede usarse para calcular la respuesta de cualquier carga en dos
dimensiones de forma arbitraria. Sea la ecuación 5.23 para el caso de una función de
carga arbitraria h(x) y ρl es la densidad de carga:
D
d4w
dx4
+ (ρm − ρrelleno)gw = (ρl − ρw)gh(x). (5.29)
La solución de ésta ecuación es más eﬁcientemente calculada en el dominio de la fre-
cuencia por lo que aplicamos transformada de Fourier en ambos miembros:
Dk4W(k) + (ρm − ρrelleno)W(k)g = (ρl − ρw)H(k)g (5.30)
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por lo que puede despejarse la deﬂexión como:
W(k) = Φe(k)
(ρl − ρw)
(ρm − ρrelleno)H(k) (5.31)
donde las variables en mayúscula y negrita representan las transformada de las minús-
culas y k = 2π
λ
es el numero de onda en la dirección de x y λ es la longitud de onda.
La variación espacial de la ﬂexura debido a una carga en dos dimensiones de forma
arbitraria se obtiene primero tomando la transformada de Fourier de la carga, multipli-
cando por un parámetro y un término de densidad y luego aplicando la transformada
inversa.
5.5 Conclusiones del Capítulo 5
1) En la primera parte de éste Capítulo se investigó el mecanismo de compensación de
tipo Airy con un esquema de tres interfaces utilizando las metodologías que se describen
a continuación :
• en sentido directo con diferentes aproximaciones del desarrollo de Parker (utili-
zando los programas grdﬀt [106] y gravﬀt [57]), que permiten obtener de manera
simple una anomalía de aire libre, que extraída de la anomalía de aire libre
observada da una primera estimación de la anomalía isostática que depende fuer-
temente de la contribución de los sedimentos.
• en sentido inverso, determinando la deﬂexión del Moho necesaria para compensar
la anomalía isostática calculada en el sentido directo, experimento que no deja
de ser una suposición simple para probar los métodos numéricos.
2) la interfaz corteza-manto (Moho) calculada con el programa 3Dinver.m [39] repre-
senta una superﬁcie físicamente más aceptable de acuerdo a la rugosidad que presenta.
En la comparación con el único perﬁl de refracción de que disponemos para hacer la
comprobación de este cálculo, la interfaz “Moho” invertida con el método iterativo
(Moho3D) presenta un buen ajuste con el Moho modelado en dicho perﬁl.
3) Los programas grdﬀt y gravﬀt son mucho más simples y rápidos para la incorporación
de carga sedimentaria en el tratamiento de zonas oceánicas amplias (recordar que con
3Dinv se usa la anomalía de Bouguer y dos interfaces: agua-corteza y corteza–manto).
4) Existe una marcada correlación entre los máximos de la diferencia de anomalía
isostática, no teniendo en cuenta el efecto de la contribución de los sedimentos y sí
teniéndolos en cuenta, y el espesor sedimentario. Se considera crítico contar con una
mejor estimación del dato de espesor sedimentario necesario para la inclusión de la
contribución de este efecto para una mejor interpretación de la anomalía isostática del
margen continental pasivo.
5) En la segunda parte del Capítulo se estudiaron conceptos de isostasia ﬂexural. Si
consideramos a la litosfera con una cierta rigidez constante y que bajo las aproximacio-
nes de placa delgada responde a las cargas con un comportamiento ﬂexural, la litosfera
se comporta como un ﬁltro pasabajos entre la carga y la deformación ﬂexural asociada,
siendo el corte en frecuencias determinados por la rigidez de la placa (y por ende por
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su Te).
El método ﬂexural se implementará en el próximo Capítulo para la aplicación de las
técnicas del Modelado de Gravedad Orientado por los Procesos (POGM).
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Capítulo 6
Backstripping y Modelado de
Gravedad Orientado por los
Procesos
En éste Capítulo tratamos el Modelado de Gravedad Orientado por los Procesos [102]
(POGM, por sus siglas en inglés) que combina la técnica backstripping [86, 100] con
técnicas de modelado de gravedad. El backtripping es una técnica cuantitativa basada
en la remoción de la carga desde el basamento, que se aplica bajo las hipótesis de
isostasia de Airy o ﬂexural. Asume que se conoce la carga sobre la corteza producida
por el agua y los sedimentos. A partir de la ecuación del backstripping [103] es posible
determinar la subsidencia tectónica directamente desde datos estratigráﬁcos. Con la
técnica backstripping podemos estimar la profundidad del basamento en ausencia de
sedimentos, es decir la paleobatimetría en el tiempo del rift, la cual hemos calculado
teniendo en cuenta todo el espesor de sedimentos sin diferenciación de edades. Para el
caso de backstripping ﬂexural se determina un parámetro apropiado en el espacio de los
números de onda, que modiﬁca la respuesta de Airy produciendo la respuesta ﬂexural en
el dominio de Fourier. El POGM utiliza información sísmica del espesor sedimentario
y del volcanismo presente (SDRs, subplacado, etc.) en la conﬁguración del margen
actual, para estimar la anomalía de gravedad que está asociada a los procesos: rifting,
sedimentación y magmatismo. El objetivo de POGM es discriminar la contribución
de los diferentes procesos geológicos a la anomalía observada y el del backstripping es
determinar la geometría del margen al tiempo del rift.
6.1 Cuencas de tipo rift
Muchas cuencas sedimentarias se generan por estructuras de tipo rift como half-graben,
fallas directas y de la corteza continental como lo sugieren perﬁles de sísmica de refrac-
ción y reﬂexión. Es por ello que los rifts son importantes precursores en el desarrollo de
cuencas[103]. Una cuenca oceánica es quizás el tipo más obvio de cuenca, que ha sido
generada por un rift. Estas pueden describirse como depresiones ocupadas por agua
que se forman por contracción termal de la corteza oceánica, cuando ésta se enfría,
incrementando su densidad y hundiéndose al alejarse de la cresta de la dorsal. El mo-
delo de enfriamiento de placas provee una buena descripción de esta subsidencia. Los
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sedimentos que se acumulan son escasos comparados con la gran acumulación que se
encuentra ahora por debajo de aguas profundas en márgenes continentales.
La ﬂexura es un contribuyente importante de la “arquitectura” de continentes y rift
oceánicos lo que da un factor de control en el desarrollo de estratigrafía post-rift de
márgenes continentales. El problema que se presenta es que muchos de los sedimentos
que se acumulan en el margen se depositaron en aguas relativamente someras, esto sig-
niﬁca que la carga de los sedimentos en las depresiones ocupadas por agua no puede ser
sólo la causa de la subsidencia y por ello deben investigarse otros factores (ver Cap. 2)
[103].
Argumentos isostáticos sugieren que independientemente de la causa de la subsidencia,
la carga de sedimentos y de agua serían los procesos que más contribuyen al desarrollo
de la cuenca de rift. El rol que juega la carga es más pequeño para los sedimentos no
consolidados que para los consolidados. Sin embargo, si se desarrolla una técnica para
corregir los registros de estratigrafía de los efectos de la sedimentación y la carga de
agua se tendrá una herramienta para entender mejor cómo ha sido la subsidencia y por
lo tanto el origen de la cuenca de tipo rift.
6.1.1 Backstripping
Sleep (1971) [83] realizó uno de los primeros intentos de analizar la historia de la sub-
sidencia de cuencas de rift al graﬁcar la subsidencia en un número de pozos en New
Jersey normalizados con respecto a la profundidad de un simple horizonte estratigráﬁ-
co. Aunque la mayoría de los perﬁles analizados por Sleep se localizaban en la depresión
ﬂexural en los ﬂancos de la principal carga sedimentaria, él demostró que la subsiden-
cia de cuencas de tipo rift se produce en forma exponencial como en una dorsal centro
oceánica. Esta similitud lo llevó a sugerir que los márgenes pasivos se originan por
calentamiento de la litosfera en el tiempo del rift [103].
Para normalizar la subsidencia de una cuenca de rift con respecto a un horizonte es-
tratigráﬁco particular, Sleep (1971) [83] fue capaz de seguir el proceso de acumulación
de sedimentos en una cuenca en el tiempo geológico. La acumulación de sedimentos no
sólo es consecuencia de procesos tectónicos que son responsables de la formación de la
cuenca, sino de los efectos de la carga del agua y de los sedimentos.
Watts y Ryan (1976) [96] desarrollaron una técnica para “corregir” el registro estrati-
gráﬁco por los efectos del agua y la carga de sedimentos y aislar de esta manera las
fuerzas desviatorias tectónicas que fueron responsables de la subsidencia de la cuenca
de rift. Para restaurar el espesor sedimentario al tiempo de la depositación, tuvieron
en cuenta la compactación y los cambios en el nivel del agua, y la compensación isos-
tática antes de la carga, este trabajo ayudó a determinar la profundidad que tendría el
basamento en ausencia de agua y carga de sedimentos. Ellos se reﬁeren a esta técnica
como backstripping.
La técnica backstripping [96, 85, 103], que se basa en remover la carga desde el basa-
mento, presupone que conocemos como es la carga ejercida sobre la corteza por el agua
y los sedimentos, lo que por supuesto no se conoce. Fuera de esta limitación, la técnica
ha probado ser un método útil para el análisis de datos estratigráﬁcos. El objetivo
del backstripping es aislar la parte de la subsidencia del margen causada por factores
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Figura 6.1. Los principios del backstripping tipo Airy, modiﬁcado de Cuna
[20].
sedimentarios de otros factores tectónicos [97].
El backstripping puede calcularse en una localización puntual (1D) siendo utilizado
para derivar curvas de subsidencia tectónica en pozos, donde se tiene información de la
estratigrafía y del paleoambiente durante la historia del margen. El backstripping 1D
asume que la carga de los sedimentos está localmente compensada, es decir según Airy.
Los datos de pozos generalmente pertenecen a compañías petroleras y están fuera del
alcance de esta tesis.
El backstripping de sedimentos puede calcularse a lo largo de perﬁles (2D) o para un
área si se utilizan grillas (3D), en cuyo caso se utiliza un modelo de isostasia regional
(ﬂexural) más que local. En general, solo se tiene información detallada de estratigrafía
y paleoambientes en el caso 1D, por lo que de ser posible es deseable integrar varias de
éstas técnicas [20].
El primer paso en el backstripping 1D es descompactar la columna de sedimentos y re-
construir su espesor y densidad original, al tiempo de la depositación (Fig. 6.1a y 6.1b).
Para ello se utilizan curvas empíricas que se derivan de relaciones que tienen en cuenta
los efectos de la compactación mecánica con el soterramiento en profundidad de los
sedimentos.
Para tener en cuenta el efecto de la compactación en el espesor de sedimentos y la den-
sidad, se asume un modelo simple en el que la compactación es un proceso mecánico
irreversible que involucra la expulsión del agua desde los poros de los sedimentos. En
otras palabras, los efectos de una alteración química o diagénesis de los sedimentos no
se tienen en cuenta. Podemos escribir [103]:
S∗ = S(1− φs)(1− φ∗s)
(6.1)
ρ¯s = ρwφ∗s + ρg(1− φ∗s) (6.2)
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donde S es el espesor de la capa compactada (el espesor al presente), S∗ es el espesor de
la capa descompactada, φs es la porosidad de la capa compactada, φ∗s es la porosidad
de la capa descompactada, ρg es la densidad de los granos de los sedimentos y ρ¯s es la
densidad promedio descompactada de una capa sedimentaria particular.
Las ecuaciones 6.1 y 6.2 muestran que el cálculo del espesor y densidad en el tiempo
de la depositación requieren una hipótesis acerca de la porosidad de la capa, previo
a la compactación. Una aproximación es construir una curva de densidad en profun-
didad desde curvas “empíricas” basadas en un simple perﬁl sónico de un pozo. La
porosidad de cualquier capa descompactada puede estimarse por “corrimiento” del es-
pesor al presente en la curva de porosidad-densidad. En forma alternativa funciones de
porosidad-densidad se asumen basadas en compilaciones de datos de litologías indivi-
duales de toda la cuenca [103].
Recuperar la profundidad del basamento en ausencia de la carga de los sedimentos y el
agua es un problema de balance de presiones en la base de las columnas descompactada
y a la que se le ha aplicado el backstripping (Fig. 6.1b y 6.1c) por lo que:
ρwgWd + ρ¯sgS∗ + ρcgTc = Y ρwg + ρcgTc +Xρmg (6.3)
donde Wd, e Y son la profundidad del agua al tiempo de la depositación y la subsiden-
cia tectónica, respectivamente. Tc y ρc son el espesor medio de corteza y la densidad
de la corteza, respectivamente, (ambos asumidos como constantes durante la carga y
descarga), y ρw, ρm son las densidades del agua y manto, respectivamente.
Desde la Fig. 6.1 puede despejarse la altura del manto elevado por encima de la pro-
fundidad de compensación:
X = Wd + S∗ + Tc − (Y +∆sl + Tc) (6.4)
donde ∆sl es la altura del valor medio sobre o bajo la superﬁcie de referencia. Haciendo
la sustitución y resolviendo [103] para Y, la ecuación 6.3 se convierte en:
Y = Wd + S∗[
ρm − ρ¯s
ρm − ρw ]−∆sl
ρm
(ρm − ρw) (6.5)
La ecuación 6.5 es conocida como “ecuación de backstripping”, a partir de la cual puede
determinarse la subsidencia tectónica Y [85] directamente desde datos estratigráﬁcos.
El primer término en la ecuación es la profundidad del agua, el segundo término está
asociado a la carga de los sedimentos, y el tercer término está asociado a la carga del
nivel del mar [103].
El término de la profundidad del agua se reﬁere a la profundidad de la depositación
de una unidad estratigráﬁca particular. Para una unidad depositada en el presente,
esto es simplemente la profundidad del agua. Por suerte hay ciertos “indicadores de
profundidad” en los que se incluyen fósiles y material geoquímico.
El término de la “carga de sedimentos”, describe la manera en que la carga de sedi-
mentos deforma la corteza y el manto. Esto incluye un término de espesor y uno de
densidad [103], sin embargo no son cantidades bien determinadas en la actualidad. Esto
se debe a que los sedimentos son modiﬁcados por procesos como la compactación, la
diagénesis, sobrepresión, y otros.
En la práctica, el backstripping se calcula para un tiempo durante la evolución de la
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cuenca y esto involucra remover más de una unidad estratigráﬁca. El punto importante
es que se requiere el espesor total, S∗, y la densidad promedio, ρ¯s, de la secuencia a
restaurar en algún tiempo particular. Una cuenca sedimentaria representa la acumu-
lación de más de una unidad, por lo que es necesario hacer el backstripping de todas
las unidades para recuperar la subsidencia tectónica (Y) a diferentes tiempos durante
la evolución de la cuenca. Para ello el espesor y la porosidad de todas las capas deben
recalcularse en cada paso, decompactando las unidades más jóvenes y compactando las
más viejas (ver Fig. 6.2).
Para un tiempo particular (Tiempo 1, Tiempo 2 en la Figura 6.2) la densidad prome-
dio de la secuencia se obtiene sumando la masa de todas las unidades restauradas y
divididas por el espesor total [85]:
ρ¯s =
qn
i=1[ρwφ∗si + ρgi(1− φ∗si)]Si
S∗
(6.6)
donde i es la iésima capa y n el número total de capas estratigráﬁcas en un tiempo
particular, ρ¯s puede substituirse en la ecuación 6.5 y calcular la subsidencia o el levan-
tamiento para algún tiempo particular (Yi en la Figura 6.2).
En la Figura 6.2b se muestra la curva de subsidencia tectónica de una cuenca de tipo
rift, en la que se observa un evento rápido (syn-rift) seguido de un largo período (de
50 a 100 Ma) de una subsidencia tipo exponencial (post-rift) [20].
La técnica de backstripping descripta está basada en el modelo de Airy. Cuando se
aplica a datos provenientes de un perﬁl de pozo es probable que resulte más exacta
(1D). Sin embargo su alcance es limitado, dado que no provee información de la subsi-
dencia tectónica o levantamiento más allá de las cercanías del pozo. Una solución para
este problema es el backstripping ﬂexural. En esta forma de backstripping, los datos
de espesor sedimentario, determinados de un perﬁl de reﬂexión sísmica, se usan para
determinar la subsidencia tectónica a lo largo de un perﬁl.
El backstripping ﬂexural sigue un procedimiento similar al de Airy excepto que los
sedimentos están ahora ﬂexuralmente descargados desde la litosfera. Considerando el
caso especial de la deﬂexión de una placa elástica sobre un sustrato dúctil causada por
una carga periódica en la que a) la longitud de onda de la carga es inﬁnitamente larga
(k→0 cargas anchas, ec. 5.28 del Cap. 5) y b) en donde la densidad de la corteza (ρc)
es reemplazada por la densidad de carga (ρl), se tiene:
w → (ρl − ρw)h(ρm − ρrelleno) (6.7)
donde h es la altura de la carga, w es la ﬂexura, ρl es la densidad de la carga, ρw es
la densidad del material desplazado por la carga, ρrelleno es la densidad del material de
relleno de la ﬂexura y ρm es la densidad del manto.
Reemplazando en la ec. 6.7 S∗, que es el espesor total de sedimentos para un tiempo
particular, ρl por ρs (la densidad de la secuencia) y asumiendo que ρrelleno es ρw en vez
de ρs.
la ecuación 6.7 queda
w → (ρs − ρw)S
∗
(ρm − ρw) (6.8)
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Figura 6.2. Backstripping multicapa. En a) la primera columna represen-
ta lo observado (al presente) totalmente cargado por una secuencia de 3
unidades. Al Tiempo1’, la Unidad 1 es descompactada a su posición origi-
nal y su densidad (ec. 6.1 y 6.2). Al Tiempo 1 se restablece isostáticamente
la profundidad del basamento en ausencia de la Unidad 1 (backstripping,
ec. 6.5), recobrando la subsidencia Y1 al tiempo paso 1. Al Tiempo 2’ el
espesor de la Unidad 2 es decompactado y la Unidad 1 es compactada de
acuerdo a la nueva profundidad. Al Tiempo 2 la Unidad 2 es descompacta-
da totalmente y la Unidad 1 es compactada parcialmente, luego se aplica
el backstripping recobrando la subsidencia Y2 al tiempo 2. Este procedi-
miento es repetido para la capa 3. En b) se dibuja la correspondiente curva
de subsidencia Y, modiﬁcado de Cuna [20].
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Figura 6.3. Los principios del backstripping ﬂexural. La región sombreada
muestra la cuña sedimentaria. La línea de guiones intermitentes representa
la posición que tendría el basamento en ausencia de la carga de sedimentos.
Modiﬁcado de Watts (2001) [103].
siendo S∗ = w + h (Fig. 6.3) se sigue:
h→ (ρm − ρs)S
∗
(ρm − ρw) (6.9)
que es el backstripping de Airy, la ecuación 6.5 con la profundidad del agua igual a 0
y sin cambios del nivel del mar.
El backstripping ﬂexural calcula en primer lugar la ﬂexura debido a la carga total
de sedimentos con ρrelleno = ρw y luego se resta la ﬂexura resultante, w, del espesor
observado, S∗, para obtener la subsidencia tectónica y el levantamiento. La subsidencia
tectónica es la parte de la subsidencia de un margen no causada por el peso de los
sedimentos y carga de agua a través del tiempo [97].
Se aplica transformada de Fourier a la ecuación 6.8:
W(k) = (ρs − ρw)S
∗(k)
(ρm − ρw) φ
ÍÍ
e (6.10)
dondeW(k) es la transformada de Fourier de w(x), S∗(k) es la transformada de Fourier
del espesor S∗(x) y φÍÍe = [ DK
4
(ρm−ρw)g +1]
−1 es el parámetro ﬂexural que multiplicado por
la respuesta de Airy da la ﬂexura. El backstripping h(x) (ver Fig. 6.3) puede calcularse
con
h(x) = S∗ − w(x) (6.11)
En la práctica, el backstripping se calcula capa por capa con la opción de asignarles
densidades y un Te diferentes. El backstripping ﬂexural para un tiempo en particular,
se obtiene sumando los efectos de cada capa, empezando por la primer capa.
6.1.2 Subsidencia tectónica y Factor de estiramiento
Modelo de cuenca de rift de McKenzie
La subsidencia tectónica (TS, por sus siglas en inglés) en zonas extensionales, como son
las cuencas de rift intracontinentales o los márgenes continentales pasivos, se describe
como el desplazamiento vertical del basamento causado por re-equilibrios isostáticos y
termales de la litosfera continental estirada [83, 59, 85]. De acuerdo al modelo de rift de
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McKenzie [59], la historia de subsidencia/levantamiento de una cuenca de rift sedimen-
taria se compone de dos etapas. La primera etapa corresponde a un rápido movimiento
ascendente/descendente del basamento, que resulta de un re-equilibrio isostático de las
masas en la región de la cuenca producto del rift. La segunda etapa consiste de un
patrón de subsidencia asociado con la relajación termal de la litosfera, que progresiva-
mente recobra el espesor de equilibrio (es decir el de la pre-extensión). Este esquema
de formación y evolución de la cuenca de rift se muestra en la Figura 6.4 [20].
A pesar de no considerar otros efectos de los procesos de rift como son mezcla parcial
con el manto y migración lateral de las capas débiles de la corteza inferior, el modelo
tipo McKenzie explica muchas de las observaciones relacionadas con la formación y
evolución de las cuencas sedimentarias de tipo rift, como la subsidencia y estructuras
termales, espesor sedimentario y grandes patrones estratigráﬁcos (ej. [59, 98]). Ade-
más, dichas observaciones permiten establecer una relación simple entre la cantidad de
estiramiento β, la TS y el ﬂujo de calor observado en una cuenca de rift [59].
Considerando algun espesor inicial de corteza, Tc, y de la litosfera, L, un gradiente
geotermal de la litosfera (que incluye a la corteza) en estado estacionario y un manto
sublitosférico isotermal [103], si la temperatura de la superﬁcie de la litosfera es 0°C
y la temperatura en su base es tm entonces la temperatura promedio de la base de la
corteza está dada por [103]:
tmTc
2L (6.12)
similarmente, la temperatura promedio en el manto sub cortical es [103]:
((tmTc)/L) + tm
2 =
tm(Tc + L)
2L (6.13)
La subsidencia inicial o isostática de una cuenca de rift puede calcularse por balance
de masas de las columnas de la litósfera normal y adelgazada bajo un dado nivel de
referencia (ver Figura 6.4a y b, respectivamente). La presión en la base de la litósfera
antes de que el estiramiento haya ocurrido Pant es dado por:
Pant = Tcρ¯cg + (L− Tc)ρ¯mg (6.14)
donde L y Tc son el espesor de la litósfera sin estirar y la corteza , respectivamente.
Las densidades del manto y la corteza, ρ¯m y ρ¯c son valores promedio que dependen de
la temperatura y son dados por[20]:
ρ¯c = ρ0c[1− αtmTc2L ]
ρ¯m = ρ0m[1− αtm2 (1 +
Tc
L
)] (6.15)
donde ρ0c y ρ0m son las densidades de la corteza y el manto a 0°C, respectivamente, α
es el coeﬁciente volumétrico de expansión termal.
Inmediatamente después de que el rift se ha creado, la presión al nivel de referencia de
la litosfera adelgazada, Pdes es dado por (Figura 6.4b),
Pdes = Siρwg +
Tc
β
ρ¯cg + (
L− Tc
β
)ρ¯mg + (L− Si − L
β
)ρag (6.16)
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Figura 6.4. Dos etapas del modelo propuesto por McKenzie [59] para ex-
plicar la formación y evolución de cuencas de rift: subsidencia (izquierda)
y estructura termal de la litosfera (derecha) a) litosfera pre estiramiento.
b) Despúes de un evento de rift instantáneo. c) Después de la relajación
termal de la litosfera y recupero del gradiente de la temperatura inicial. Tc
espesor inicial de corteza, L espesor de la litosfera, tm es la temperatura de
la base de la litosfera, Si es la subsidencia inicial de la cuenca, Sf es la sub-
sidencia ﬁnal de la cuenca, β es el factor de estiramiento, TTS subsidencia
tectónica total, ρm y ρc son valores promedio de densidades del manto y
de la corteza previos e inmediatamente posteriores al estiramiento, ρÍm y
ρ
Í
c son valores promedio de densidades del manto y de la corteza poste-
riores al estiramiento cuando se han alcanzado condiciones de equilibrio.
Modiﬁcado de Cuna [20].
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donde ρa es la densidad de la astenósfera y Si es la subsidencia inicial de la cuenca.
Hemos considerado aquí el caso de estiramiento instantáneo donde las densidades pro-
medio de la corteza y manto litosférico son similares antes y después del estiramiento.
Igualando las ecuaciones 6.14 y 6.16 se llega a:
Si = L(1− 1
β
)
[(ρ0m − ρ0c)TcL (1− αtmTc2L )− ρ0mαtm2 ]
[ρ0m(1− αtm)− ρw] (6.17)
Después de un largo periodo de tiempo, el gradiente de la anomalía termal generado por
el estiramiento se relajará (Figura 6.4c). Dado que la densidad media de la astenosfera
es menor que la de la litosfera (ρa = ρ0m[1 − αtm])[20], la relajación termal resultará
en una mayor subsidencia de la cuenca. La presión en el nivel de referencia luego de
que la litosofera ha recobrado su espesor de equilibrio Peq es dada por,
Peq = Sfρwg +
Tc
β
ρ¯
Í
cg + (L− Sf −
Tc
β
)ρ¯Ímg (6.18)
donde Sf es la subsidencia ﬁnal de la cuenca, o subsidencia tectónica total (TTS, por
sus siglas en inglés), que resulta del estiramiento y la relajación termal.
De la Figura 6.4c es evidente que la geoterma inicial antes de que el estiramiento
haya ocurrido se restablece. Sin embargo, las proporciones relativas de la corteza y el
manto en la litosfera son ahora diferentes, consecuentemente, las expresiones para las
densidades promedio de la corteza y del manto se han alterado [20],
ρ¯
Í
c = ρ0c[1− α
tmTc
2βL ]
ρ¯
Í
m = ρ0m[1− α
tm
2 (1 +
Tc
βL
)] (6.19)
Igualando las ecuaciones 6.14 con 6.18 y resolviendo para TTS se encuentra,
TTS =
L(ρ¯Ím − ρm) + Tc(ρm + ρ¯
Í
c
β
− ρ¯
Í
m
β
− ρc)
(ρ¯Ím − ρw)
(6.20)
El modelo de McKenzie permite explicar la formación de un rift de manera simple:
después de un evento de rift instantáneo, se produce la relajación termal de la litosfera,
y posteriormente se vuelve al equilibrio inicial. Este proceso ha creado una “cubeta” con
una subsidencia tectónica total y una elevación del manto por compensación isostática.
En este trabajo de tesis explicamos el modelo, pero no lo utilizamos porque partimos
de la cuenca ya desarrollada y la descargamos con el método de backstripping, que
permite obtener una estimación de la subsidencia tectónica total.
Factor de estiramiento β, según Airy
Una deﬁnición sencilla del factor de estiramiento o factor β es decir que es el cocien-
te entre el grosor de la corteza inicial sobre el grosor de la corteza adelgazada. Un
factor β de 1.3 generará una subsidencia de 3 km. Para un proceso de rifting com-
pleto (Formación de corteza oceánica y cuenca oceánica) el factor β tiende a inﬁnito
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(www.le.ac.uk/geology/art/gl209/lecture4/lecture4.html).
En una cuenca de tipo rift el valor de β da la cantidad de adelgazamiento y, por lo
tanto, la cantidad de calor que se ha generado, lo que permite estimar el espesor de
la corteza. A modo de ejemplo, el β que mejor ajusta a los datos del backstripping
en función del tiempo puede usarse para estimar el adelgazamiento de la corteza y la
estructura de la corteza.
La estructura de la corteza puede estimarse desde el backstripping, sin embargo debe-
mos hacer alguna consideración acerca del estado de isostasia durante el proceso de rift
[103]. De acuerdo a Airy, el backstripping será localmente compensado por variaciones
en el espesor de la corteza. Por lo tanto regiones donde hay subsidencia tectónica se
asociarán con regiones de corteza delgada y donde hay levantamiento tectónico con
regiones de corteza de gran espesor. Podemos estimar la cantidad de adelgazamiento o
engrosamiento considerando la presión en la base de una columna antes y después del
adelgazamiento (ver Fig. 6.5).
Tcρcg = Y ρwg + Tsρcg + xρmg (6.21)
donde
x = Tc − Ts − Y (6.22)
Combinando las ecuaciones obtenemos:
Ts = Tc − Y (ρm − ρw)(ρm − ρc) (6.23)
por lo que
β = Tc
Ts
(6.24)
β = (ρm − ρc)Tc(ρm − ρc)Tc − Y (ρm − ρw) (6.25)
siendo Y la TTS. En la perspectiva de esta tesis, y del POGM en general [99, 86] la
TTS corresponde a la posición del basamento en ausencia de cargas de superﬁcie (ej.
sedimentarias, volcánicas) y de sub superﬁcie (ej. subplacado) [20]. Por lo que una vez
que se ha aplicado el backstripping a éstas cargas, la ecuación 6.25 puede usarse para
recobrar la geometría de la cuenca al tiempo del rift que es deﬁnida por la TTS y el
backstripping del Moho.
Se ha asumido que cuando la corteza sufre extensión se genera una depresión ocupada
por agua que se compensa por el adelgazamiento de la corteza, como predice el modelo
de Airy. El problema con esta suposición es que se ignora la resistencia ﬁnita de la
litósfera. Varios investigadores [11] han señalado que zonas rígidas de la litosfera po-
drían modiﬁcar signiﬁcativamente la estructura de una corteza extendida. Esto se debe
a que la respuesta de una corteza sometida a extensión no es justamente un problema
termal sino mecánico.
Se conoce a partir de resultados de experimentos mecánicos con rocas [103]que el esfuer-
zo que soportan los materiales que forman la corteza y el manto crece y luego decrece
con la profundidad. Habrá una profundidad en la que el esfuerzo sea máximo en la
litosfera y depende del gradiente geotermal, el espesor inicial de corteza y la velocidad
de deformación. Cuando la litosfera es sometida a extensión, esperamos que las zonas
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Figura 6.5. Relación entre el estiramiento y el espesor de la corteza.
de esfuerzo máximo actúen como zonas de resistencia que particionan verticalmente la
deformación dentro de niveles de diferente profundidad en la corteza y el manto [103].
6.1.3 Subplacado magmático
Muchas cuencas de tipo rift están asociadas con magmatismo, quizás el mejor ejemplo
lo constituyan las cuencas llamadas márgenes volcánicos del atlántico norte que han
sido inﬂuenciadas por plumas. El magmatismo se expresa en perﬁles de sísmica de re-
ﬂexión [43] como una serie de reﬂectores sísmicos que inclinan hacia el mar: Seaward
Dipping Reﬂectors (SDRs) y en datos de sísmica de refracción [28, 109, 50] como una
inusual velocidad de onda P alta en cuerpos de la corteza inferior.
Los SRDs típicamente muestran un patrón de reﬂector que es dominado por un en-
grosamiento en profundidad. El patrón se asemeja a la geometría clinoform de grandes
sistemas de ríos progradantes [103]. El analisis de los datos del Proyecto de pozos oceá-
nicos (ODP) (ej. Lebombo, Mozambique [19, 103]) sugiere que los SDRs comprenden
gruesas secuencias basálticas [103]. De acuerdo a Mutter et al. [63, 103], los basaltos
extrusivos representan lavas sub-aéreas. Si esto se considera correcto, la geometría sig-
moidal sería probablemente una combinación de los efectos de la contracción termal y
la ﬂexura de la litosfera subplacada por la carga volcánica, cuando el margen se separa
de la fuente principal del magma de la dorsal oceánica.
La estructura de velocidad de onda P de los cuerpos de la corteza inferior, que no han
sido perforados, sugiere que están compuestos de material magmático subplacado en
la corteza. El origen del material magmático no se conoce, pero muchos investigadores
han sugerido [103] que se genera a gran profundidad en el manto, que ha ascendido
debido a su ﬂotabilidad (relativa diferencia de densidad entre el magma ascendente y
las rocas de los alrrededores) y que ha quedado atrapado cerca del Moho. El subplacado
magmático puede causar el engrosamiento de la corteza cuando el magma se enfría.
Xenolitos de material del manto puede darnos información sobre la última fuente del
magma y revelar heterogeneidades de la mezcla de magma y asimilación de magmas
en profundidad [6]. Donde se tiene perﬁles sísmicos, la corteza entre los SDRs y los
cuerpos de la corteza inferior es extremadamente delgada, y al menos localmente se
atribuye al estiramiento de la corteza continental.
Las primeras pruebas de la presencia de material subplacado por debajo del Moho
continental estaban basadas en la adquisición de datos de sísmica y gravedad de ba-
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Figura 6.6. Modelo simple de subplacado magmático de la corteza de
espesor uniforme. Modiﬁcado de Watts [103].
ja resolución y los resultados estaban en general de acuerdo con modelos de grandes
capas continuas de material subplacado [28]. Recientes experimentos sísmicos [31, 32]
de mayor resolución han mejorado la estructura de imágenes de material subplaca-
do e intrusiones maﬁcas en la corteza continental y han posibilitado el avance en la
comprensión general de los procesos involucrados [88]. El backstripping en margenes
volcánicos muestra que la subsidencia tectónica tiene generalmente una forma similar
a la de los márgenes no volcánicos, aunque más pequeña en magnitud [15]. Esto es
totalmente esperable dado que los SDRs y el subplacado engrosan la corteza y causan
un levantamiento.
El subplacado perturba el estado de la isostasia en la región. Podemos estimar la can-
tidad de levantamiento que resultaría del equilibrio comparando columnas de corteza
subplacadas con las que no lo están [103].
Tcρc + uρw + Tmρm + ρar = Tcρc + νρx + Tmρm (6.26)
donde u es el levantamiento, ν es el espesor del subplacado, r = ν − u, Tc es el espesor
de la corteza y Tm es el espesor de la litosfera sub cortical (ver Fig. 6.6).
uρw + ρar = νρx (6.27)
uρw + ρa(ν − u) = νρx (6.28)
u = ν (ρa − ρx)(ρa − ρw) (6.29)
Se observa en la ecuación 6.27 que si ν = 15km, ρa = 3200kgm−3 y ρw = 1030kgm−3
se obtiene un u=2.41 km.
La ecuación 6.29 asume una repuesta de la corteza tipo Airy al subplacado. Podemos
calcular los efectos ﬂexurales deﬁniendo el parámetro número de onda apropiado que
modiﬁca la respuesta de Airy al que produce la ﬂexura:
U(k) = V(k) (ρa − ρx)(ρa − ρw)φe(k) (6.30)
donde U(k) y V(k) son la transformada de Fourier del levantamiento y del espesor del
subplacado, respectivamente, y φe el parámetro número de onda, que es dado por:
φe(k) = [1 +
Dk4
(ρa − ρw)g ]
−1 (6.31)
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El subplacado magmatico implica una redistribución de masas que debería estar aso-
ciada con las anomalías de gravedad. Por ejemplo, el subplacado en el talud continental
sin resistencia a la ﬂexión ensancha el bajo del efecto de borde típico de la anomalía de
aire libre y reduce su amplitud [101]. Si la corteza tiene rigidez, el bajo se estrecha y la
amplitud se incrementa [102]. La anomalía del subplacado depende fuertemente de la
resistencia de la litosfera. En un margen débil (Te = 0km) el subplacado reduce la am-
plitud del “alto” y los ﬂancos “bajos” e incrementa su longitud de onda. En un margen
fuerte (Te = 20km) ocurre el efecto opuesto el subplacado incrementa la amplitud del
alto y bajos y decrece su longitud de onda [102]. La extensión del subplacado debería
revelarse en la anomalía isostática de Airy, además de identiﬁcarse en la corteza con
alta rigidez ﬂexural.
Respecto a la extensión del subplacado en el margen de rift, algunos márgenes, espe-
cialmente los del norte del Atlántico han sido inﬂuenciados por la pluma de Islandia
y son fuertemente magmáticos. Esto queda revelado por el escaso sedimento que cu-
bre a éste tipo de márgenes. Otros, sin embargo tienen abundante magmatismo y son
caracterizados por espesas secuencias sedimentarias [103].
6.2 Modelado de Gravedad Orientado por los Pro-
cesos
Una vez determinado el backstripping se puede estimar el espesor de la corteza some-
tida a extensión. El principal problema es que no conocemos el verdadero valor del
espesor elástico (Te) para usar en el backstripping de sedimentos y poder restablecer la
conﬁguración de la corteza al tiempo del rift.
Un parámetro que puede usarse para restringir los valores de Te es la anomalía de
gravedad. La anomalía de gravedad en un rift es sensible a la estructura de la corteza
inicial y a procesos como sedimentación, subplacado magmático y erosión. Calculan-
do la anomalía de gravedad causada por la estructura inicial del rift y la asociada a
los procesos modiﬁcadores y comparando con la anomalía observada, se obtiene un
procedimiento que puede restringir los valores de Te. Watts [102] sugirió llamar a este
procedimiento “procesos orientados”, que es una técnica basada en tres pasos:
1) Se obtiene la anomalía de gravedad debida al backstripping, de una cuenca ocupada
por agua y se calcula su compensación. Esta anomalía se conoce como anomalía de
rift.
2) Se obtiene la anomalía de gravedad debida a la carga de sedimentos y se calcula su
compensación. Esta anomalía es conocida como anomalía de sedimentación. La dife-
rencia entre el resultado del backstripping ocupado por agua y la topografía al presente
da la carga de los sedimentos, la anomalía de los sedimentos se calcula desde la carga
de los sedimentos.
3) El paso ﬁnal es calcular la anomalía suma debida al rift y a la sedimentación y
compararla con la anomalía observada sobre la cuenca de rift.
Los márgenes continentales pueden ser segmentados con respecto a su rigidez ﬂexural,
lo que puede en parte, explicar las variaciones de las anomalías de gravedad que se han
observado en algunos márgenes (ej: Gabon/Angola; [100]).
El Modelado de Gravedad Orientados por los Procesos [102, 103] combina la técnica
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backstripping (sección 6.1.1) con técnicas de modelado de gravedad. El backstripping es
una técnica cuantitativa basada en la remoción de carga desde el basamento, aplicada
bajo la hipótesis de Airy o ﬂexural, que asume que se conoce la carga producida por
el agua y por los sedimentos. De la ecuación del backstripping ([103]), ecuación 6.5 es
posible determinar la subsidencia tectónica directamente desde datos estratigráﬁcos.
Dicha ecuación consta de tres términos: el primer término es la profundidad del agua,
el segundo representa la carga de los sedimentos y el tercero es la carga del nivel del
mar.
Inicialmente aplicamos la técnica backstripping a perﬁles, con ésta técnica podemos
estimar la profundidad del basamento en ausencia de sedimentos, es decir la paleo-
batimetría en el tiempo del rift, la cual ha sido calculada teniendo en cuenta todo el
espesor de los sedimentos sin diferenciación de edades. Para el caso del backstripping
ﬂexural se determina el parámetro apropiado en el espacio de los números de onda,
que modiﬁca la respuesta de Airy produciendo la respuesta ﬂexural, resultante de una
ecuación equivalente a la ecuación 6.5 en el dominio de Fourier.
El POGM utiliza información sísmica del espesor sedimentario y del volcanismo pre-
sente (SDRs, suplacado, ect.) de la conﬁguración del margen actual, para estimar la
anomalía de gravedad que está asociada a los procesos: sedimentación y magmatismo
(no considerado en ésta tesis). El objetivo del POGM es discriminar la contribución de
los diferentes procesos geológicos a la anomalía observada y el del backstripping deter-
minar la geometría del margen al tiempo del rift.
Podemos resumir los pasos para aplicar el POGM:
• 1) Se aplica el backstripping a la carga de sedimentos para determinar el basa-
mento al tiempo del rift.
• 2) Se calcula el factor de estiramiento β, según Airy, para restablecer la geometría
del Moho al tiempo del rift.
• 3) Se calcula la anomalía de gravedad asociada con el rift. Para algunos perﬁles
dicha anomalía muestra el típico efecto de borde con un alto sobre la plataforma
continental y un bajo en la región del talud y para otros revela complejidades
que no siguen ese patrón.
• 4) Se restablece la carga de los sedimentos al margen y se calcula la ﬂexura del
basamento para la estructura de espesores elásticos (Te) utilizada en el paso 1) y
por consiguiente la del Moho.
• 5) Se calcula la anomalía asociada con los procesos de la sedimentación: carga de
los sedimentos y ﬂexura del basamento y del Moho.
• 6) Finalmente se obtiene la anomalía suma (anomalía calculada) dada por la
adición de las anomalías del rift y la de la sedimentación y se compara con
la anomalía observada (go), lo que representa la principal restricción para el
parámetro Te. Aqui debiera también calcularse la anomalía del suplacado como
componentes de la anomalia suma pero queda fuera del aclanze de esta tesis.
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Figura 6.7. Diagrama de ﬂujo para aplicar el POGM adaptado de Cuna
[20] y Stewart et al. [86].
6.3 Aplicación de las técnicas Backstripping y POGM
Para la aplicación de la técnica backstripping se ignoran los efectos de la carga de agua
debido a cambios del nivel del mar. Siguiendo los pasos descriptos en la sección 6.2,
se generó un programa de computación que permite aplicar las técnicas backstripping
y POGM en la región del margen. Para el caso de perﬁles 2D, puede observarse en la
Figura 6.7 un diagrama de ﬂujo con los principales pasos: El programa de computación
creado, tiene por objeto automatizar el cálculo del backstripping y el POGM a perﬁles
(2D) y luego extender a grillas (3D). ho al tiempo del rift. Una vez que contamos
con las topografías de la paleobatimetría y el paleoMoho ensayamos aplicar la carga
sediemntaria y modelar la ﬂexura de la corteza y del Moho que nos darían la ubicación
de estas topografías en la actualidad.
Las interfaces y sus contribuciones gravitacionales de un modelo sintético pueden
observarse en la Figura 6.8.
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Figura 6.8. Modelado de Gravedad Orientado por los Procesos: diagrama
sintético. Modiﬁcado de Cuna [20].
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Figura 6.9. Backtripping para el caso perﬁl 43°S y un Te = 10km. baty:
batimetría, pbaty: paleobatimetría y basa: basamento.
6.3.1 Aplicación 2D
1) Aplicar el backstripping a la carga de sedimentos
Se generan arbitrariamente una serie de perﬁles longitudinales separados por un dado
espaciamiento en latitud a elección cubriendo todo el margen, luego se interpola para
cada perﬁl en las grillas de batimetría, espesor sedimentario (compilado a partir de las
fuentes mencionadas anteriormente) y anomalía de gravedad observada. Para resolver
la ecuación del backstripping en el dominio de la frecuencia se consideró apropiado
extender a la derecha los perﬁles que están expresados en distancia al primer punto del
perﬁl de oeste a este. Para resolver la ecuación del backstripping es necesario construir
el parámetro número de onda k.
Se calcula el parámetro o ﬁltro φk y se resuelve la ecuación del backstripping ﬂexural
para una serie de espesores elásticos en el que para el caso Te = 0 se tiene el caso del
backtripping de Airy.
Hemos considerado una sola capa de sedimentos de una densidad promedio dado que
contamos con una grilla de espesor sediemntario sin difernciacion de litología y no
hemos descompactado la capa (estamos balanceando la columna a) con la c) de la
Figura 6.1.
Se resuelve la ecuación:
W(k) = (ρs − ρw)S
∗(k)
(ρm − ρw) Φe (6.32)
Φe = [
Dk4
(ρm − ρw)g + 1]
−1 (6.33)
donde en Φe, ρrelleno es ρw que indica que al descargar ﬂexuralmente rellenamos el
espacio vacante con agua. En la Figura 6.9 puede observarse el resultado de aplicar la
técnica backstripping para obtener la paleobatimetría como la suma del backstripping
y la batimetría actual para un espesor elastico de Te = 10km.
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Figura 6.10. Factor de estiramiento β para el caso perﬁl 43°S.
2) Calcular el factor de estiramiento β, según Airy
Una vez obtenido el backstripping puede reconstruirse la paleobatimetría sumando
el backstripping a la batimetría actual. En este paso en el que hemos reconstruído
una estimación de la paleobatimetría al tiempo del rift se considera aplicar equilibrio
isostático según Airy con una corteza de espesor normal de 32 km, para calcular el
parámetro β (según Airy, Fig. 6.10) que nos permite encontrar la estructura de la
corteza y por consiguiente la topografía del Moho al tiempo del rift. Una vez que
contamos con las topografías de la paleobatimetría y el paleoMoho ensayamos aplicar
la carga sedimentaria (h(x), el backstripping o función de carga, la altura entre la
paleobatimetría y la batimetría actual) y modelar la ﬂexura de la corteza y del Moho
que nos darían la ubicación de estas topografías en la actualidad (ver Fig. 6.3).
3) Calcular la anomalía de gravedad asociada con el rift
Para calcular la anomalía del rift contamos con dos superﬁcies agua-corteza (paleoba-
timetría), corteza-manto (paleoMoho). Calculamos la gravedad (a partir de la ec. B.8
del Apéndice B ) asociada con dichos contrastes para aislar y obtener la anomalía del
rift.
En la Figura 6.11 observamos un fuerte efecto de borde a la derecha, una zona de tran-
sición con tres máximos y un mínimo a la izquierda debido a una variación del espesor
de la corteza continental que proviene de la cuenca de Rawson donde hay acortamiento
cortical. Esto puede observarse también en los cálculos 3D.
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Figura 6.11. Anomalía del rift para el caso perﬁl 43°S.
4) Restablecer la carga de los sedimentos, calcular la ﬂexura del basamento
y del Moho
Al considerar la ﬂexura generada en la corteza y el manto por la carga de los sedimentos
estamos, de alguna manera, perturbando el modelo de rift y esa perturbación puede
identiﬁcarse en tres capas: la primera de ellas corresponde a una capa limitada en su
base por la paleobatimetría y en su tope por la batimetría actual con contraste de
densidad (+) sedimento-agua, la segunda cuya base es el basamento y su tope es la
paleobatimetría con contraste de densidad (−) sedimento-corteza, y la tercera tiene
como base el Moho actual y tope el paleo-Moho con contraste de densidad corteza-
manto (−). Son las mismas interfaces que las utilizadas en el modelo sintético (Fig. 6.8).
Se resuelve la ecuación:
W(k) = (ρs − ρw)H(k)(ρm − ρs) Φe (6.34)
Φe = [
Dk4
(ρm − ρs)g + 1]
−1 (6.35)
donde en Φe, ρrelleno es ρs que indica que se carga ﬂexuralmente rellenando el espacio
vacante con sedimentos y H(k) es la transformada de Fourier de h(x), la altura entre
la paleobatimetría y la batimetría actual como se observa en la parte superior de la
Figura 6.12.
5) Calcular la anomalía asociada a la sedimentación
Para calcular la anomalía de la sedimentación sumamos las contribuciones de las tres
interfaces arriba descriptas. Las interfaces y sus contribuciones gravitacionales de un
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Figura 6.12. Carga de los sedimentos para el caso perﬁl 43°S y Te = 10km,
donde las líneas verticales verdes representan la altura de carga. baty:
batimetría, pbaty: paleobatimetría y basa:basamento (arriba), moho-ﬂex:
Moho ﬂexionado (abajo). Las líneas verdes verticales representan la altura
de carga.
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Figura 6.13. Anomalía de la sedimentación para el caso perﬁl 43°S.
modelo sintético pueden visualizarse en la Figura 6.8. La forma ancha de la anomalía
de la sedimentación está asociada con el alto central y dos lóbulos laterales. El “alto”
es debido a que los sedimentos son más densos que el agua que desplaza la carga,
mientras que el “bajo” es el resultado del desplazamiento de la relativamente baja
densidad de la corteza dentro de un manto denso. En conjunto esto deﬁne la anomalía
de la sedimentación (Fig. 6.13). Ésta depende fuertemente del Te de la litosfera. La
carga de los sedimentos de un margen rígido (Te = 35 km)([102] por ej. produce una
anomalía de gran amplitud en el “alto” y “bajos” de menor amplitud. En contraste
la misma carga cuando es depositada en un margen débil (Te = 5 km)[102] resulta
en dos altos sobre la forma de ancho original. El resultado neto de la anomalía de la
sedimentación es modiﬁcar la anomalía del rift a través de una migración hacia el este
del “alto” y los “bajos” respecto de la pendiente del talud original (la migración es más
obvia para el caso de márgenes rígidos que débiles) [102].
6) Obtener la anomalía suma, comparar con la anomalía observada y res-
tringir el Te
Una vez estimadas la anomalía del rift y la de la sedimentación se genera la anomalía
suma con la adición de ambas (Fig. 6.14). Dicha anomalía es una anomalía de aire
libre estimada para el correspondiente Te que se comparará con la anomalía observada.
La elección del Te vendrá dada por el mínimo del rms (error medio cuadrático) de la
diferencia entre las anomalía suma y la observada.
En la Tabla 6.1 se muestra el resultado de la aplicación de la técnica POGM para perﬁles
longitudinales para distintos datos de espesor sedimentario: Secombi que describimos
oportunamente en el Capítulo 5 y SedcombiCO, que es una compilación que incluye
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Figura 6.14. Anomalía suma para el caso perﬁl 43°S.
datos de cruceros más modernos en la zona oceánica (COPLA) y datos de sedcombi en
la zona de plataforma, una grilla en la zona oceánica fue cedida por representantes del
Comité Nacional del Límite de la Plataforma Continental Argentina (COPLA) para
este estudio y se generó una grilla combinada entre los datos de COPLA y la grilla
Sedcombi que denominamos sedcombiCO. Los valores de rms de la Tabla 6.1 han sido
seleccionados por el mínimo de rms para cada perﬁl para un Te variable de entre 0
y 30 km. Notamos, que hay mayor variabilidad de los rms mínimos para el caso del
espesor Sedcombi que para el de SedcombiCO. Pero al analizar los rms de cada perﬁl
individualmente se ve que el rms mínimo diﬁere matemáticamente muy poco de los rms
para otros Te, por lo que no basta el criterio del rms mínimo si no que hay que hacer
una inspección visual de la anomalía suma con la anomalía observada para ayudar
a este criterio permitiéndo asignar un valor de Te adecuado. La tendencia general de
disminución del Te hacia el norte estaría de acuerdo con el hecho de que la corteza
oceánica es más joven dado que el margen se abrió de sur a norte [76].
En la Figura 6.15 se muestra la anomalía suma, resultado de la aplicación de la técnica
POGM calculada para los datos de espesor sedimentario Sedcombi y SedcombiCO.
Puede observarse en la Figura 6.15 al comparar el set de curvas con uno u otro dato
la sensibilidad del cálculo al cambio del dato de espesor sedimentario, por lo que es
deseable que este dato sea lo más ﬁdedigno posible.
6.3.2 Aplicación 3D
Los pasos 1) al 6) pueden extenderse al caso en 3D. En primer lugar podemos aproxi-
mar el campo en 3D a través de agrupar perﬁles 2D longitudinales separados por un
espaciamiento latitudinal de 1’. Elegimos este espaciamiento para mantener la resolu-
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latitud Te rms Te rms
−48 10 10.93 15 10.56
−47 20 15.23 25 14.04
−46 20 11.26 20 12.1
−45 5 14.14 25 12.8
−44 15 9.37 25 7.046
−43.5 20 7.66 15 8.48
−43 15 9.49 15 9.24
−42 5 10.93 15 9.99
−41 20 9.96 15 10.44
−40 5 14.96 15 15.45
−39 5 14.54 15 11.08
grav 18.1 sedcombi sedcombiCO
Tabla 6.1. rms del POGM para perﬁles con diferentes valores de Te y a
diferentes latitudes para dos datos de espesor sedimentario: Sedcombi y
SedcombiCO
(a) (b)
Figura 6.15. Anomalía suma para el caso perﬁl 43°S calculada para las
grillas de espesor sedimentario Sedcombi (a) y SedcombiCO (b).
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(a) (b)
Figura 6.16. Una estimación 3D de la paleobatimetría al tiempo del rift
(a) y del paleoMoho (b), a partir de perﬁles 2D. CC: cuenca del Colorado,
CV: cuenca de Valdés y CR: cuenca de Rawson.
ción espacial igual a la que tienen los datos observados. Luego podemos resolver todas
las ecuaciones involucradas en los pasos 1) al 6) en 3D y comparar con la aproximación
a partir de perﬁles 2D.
1) Aplicar el backtripping a la carga de sedimentos - modo 3D
En la Figura 6.16 se muestra en (a) el resultado de la técnica backstripping que nos
permite visualizar una estimación de la paleobatimetría al tiempo del rift para las
asunciones hechas y en (b) el paleo Moho. Pueden identiﬁcarse las cuencas del Colorado
de Valdés y de Rawson y su compensación.
2) Calcular el factor de estiramiento β, según Airy - modo 3D
Un factor típico de valor de β = 2 caracteriza cuencas sedimentarias intracontinentales.
Un factor β = 5 indica que puede producirse ruptura y la generación de nuevo océano
[108].
Podemos decir que factores β de hasta aproximadamente 5 representan en general cor-
teza en extensión y existen en rifts en evolución. Para procesos de rift completos, con
corteza oceánica y cuenca oceánica formadas, β tiende a inﬁnito. En nuestro caso la
distribución areal de β en la Fig. 6.17a muestra valores de β cercanos a 2 en las cuen-
cas del Colorado, Valdés y Rawson, mientras que la Fig. 6.17b presenta valores de β
muy grandes en la zona oceánica profunda, especialmente en una región al sur de los
45°S. Esto podría estar representando el hecho de que la extensión al crearse el océano
fue aquí mucho mayor y más rápida, en concordancia con lo que sugieren los modelos
tectónicos [62, 25, 76].
Las cuencas de Colorado, Valdés y de Rawson aparecen en en los mapas de paleobati-
metría al tiempo del rift y en el del factor de estiramiento β, en este último aparecen
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(a) (b)
Figura 6.17. factor de estiramiento β en a) enfatizando la zona de plata-
forma en b) la zona marina profunda. En ambas ﬁguras se ha graﬁcado en
color negro la isobata de 500 m para referencia.
con un estiramiento mayor que el del entorno.
3) Calcular la anomalía de gravedad asociada con el rift - modo 3D
Lo primero que notamos es la diferente resolución entre la Figura 6.18a y 6.18b, donde
la última no es simplemente un suavizado de la primera como se esperaría a priori por
lo que pensamos que se trata de una cuestión numérica.
Analicemos más en detalle la Figura 6.18a: representa la anomalía de aire libre en el
tiempo del rift (es decir, considerando a la sedimentación como un evento independien-
te, no simultáneo con el rift). Esto es una aproximación dado que hemos considerado
a los sedimentos como una sola capa depositada luego del evento del rift. Se observa
una alineación que comienza en las cuencas de Valdés y de Rawson y se continúa en
una tercer posible cuenca lo que podría tratarse de un rift abortado o aulacógeno. Esto
se evidencia en los mapas de paleobatimetría ( 6.16a) y paleoMoho ( 6.16b) donde
se puede observar que al estar el manto sustentando las cuencas esto da cuenta de
un atenuamiento cortical. Puede pensarse en la unión de un punto triple entre el rift
abortado y el rift que dio lugar al Atlántico.
4) Restablecer la carga de los sedimentos, calcular la ﬂexura del basamento
y del Moho - modo 3D
Se extiende a 3D las interfaces y se calcula la ﬂexura del basamento que se aplica
también al Moho. Puede observarse la ﬂexura en la Figura 6.19 donde notamos una
fuerte correlación con el espesor sedimentario (Fig. 5.3 del Capítulo 5), como cabía
esperar.
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(a) (b)
Figura 6.18. Anomalía del rift desde 2D (a) y desde 3D (b). En ambas
ﬁguras se ha graﬁcado en color negro la isobata de 500 m para referencia.
Figura 6.19. Flexura del basamento y del Moho. Se ha graﬁcado en color
negro la isobata de 500 m para referencia.
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(a) (b)
Figura 6.20. Anomalía de la sedimentación desde 2D (a) y desde 3D (b).
En ambas ﬁguras se ha graﬁcado en color negro la isobata de 500 m para
referencia.
5) Calcular la anomalía asociada a la sedimentación - modo 3D
Al ser el cálculo de la anomalía de la sedimentación un cálculo residual notamos que
aquí la resolución se mantiene en ambas ﬁguras 6.20a y 6.20b. Donde hay un máximo
se traduce en un máximo de espesor sedimentario donde se ubica la carga. Donde hay
mínimos son regiones de desplazamiento del manto y ubicación de la corteza en su
reemplazo. En general se tiene un máximo acompañado de dos lóbulos laterales, esto
representa una situación simétrica. Máximos con un mínimo más marcado que el otro
hablarían de una situación asimétrica (asimetría de carga).
6) Obtener la anomalía suma, comparar con la anomalía observada y res-
tringir el Te - modo 3D
Notamos que la anomalía suma calculada con la aproximación 2D, Figura 6.21a, mues-
tra el efecto de borde típico de los márgenes pasivos más marcado que el cálculo 3D
(Figura 6.21b), y es la que más se asemeja al que presenta la anomalía observada Fi-
gura 3.1b del Capítulo 3, por lo que nuestra estimación 3D es mejor lograda a partir
de la aproximación con perﬁles 2D. Para restringir el Te, elegimos aquel que minimiza
la anomalía isostática. En la Figura 6.22a se representa el caso para Te = 0 km (según
Airy) y en la 6.22b para Te = 15 km. Notamos, que Te = 15 km es el que mejor
minimiza la anomalía isostática (inspección visual) de entre varios valores de Te y el
valor del rms también es mínimo como se observa en la Tabla 6.2.
La anomalía isostática calculada con el método ﬂexural y minimizada para el caso
Te = 15 km además puede compararse con la obtenida con el método de Airy res-
pecto del cual se observan rasgos suavizados. Se advierte que el método ﬂexural es
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(a) (b)
Figura 6.21. Anomalía suma desde 2D (a) y desde 3D (b). En ambas
ﬁguras se ha graﬁcado en color negro la isobata de 500 m para referencia.
Te rms (3D) rms (3D desde 2D)
0 17.13
5 16.94 12.43
10 16.32 12.06
15 15.89 11.85
20 16.21 12.42
25 17.31
Tabla 6.2. rms del POGM para grillas con diferentes valores de Te para
las estimaciones: 3D y 3D a partir de 2D
sin dudas aquel con el que se obtiene la anomalía isostática mínima por lo que puede
caracterizarse al margen con un espesor elástico de Te = 15 km.
Relación con la segmentación y con las estructuras conocidas del margen
En las Figuras 6.23 y 6.24 se muestran la anomalía del rift y la anomalía suma para
el caso de la aproximación 2D. En la Figura 6.25 se muestran las anomalías isostáticas
según Airy (Fig. 6.25a) y las calculadas con el POGM para un Te= 15 km (Fig. 6.25b).
En todas las ﬁguras hemos superpuesto las estructuras digitalizadas de la segmentación
del margen vista en el Capítulo 2.
En la Figura 6.23 es de notar que los grabens quedan encerrados entre el doble festón
del efecto de borde la anomalía de aire libre e inmediatamente a la derecha del festón
menos marcado quedan alineados paralelamente los SDRs. Además se observa que las
características volcánicas del margen cambian al sur y al norte de la discontinuidad del
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(a) (b)
Figura 6.22. Anomalía isostática según Airy (a) y la calculada con POGM
para Te = 15 km (b). En ambas ﬁguras se ha graﬁcado en color negro la
isobata de 500 m para referencia.
Colorado o zona de transferencia del Colorado. En la Figura 6.24, también se observan
los graben a derecha del efecto de borde de la anomalía de aire libre y luego las mani-
festaciones volcánicas alineadas con el cambio brusco de las anomalías de gravedad.
En la Figura 6.25a los graben quedan inmersos en una banda de valores negativos,
dicha banda se atenúa un poco más en la Figura 6.25b. En la Figura 6.25a se observa
un cambio brusco al norte y al sur de la discontinuidad del Colorado y una anomalía
positiva en la zona de transferencia de Malvinas, en cambio en la Figura 6.25b estos
rasgos se han atenuado.
En las Figuras 6.23 y 6.24 las cuñas volcánicas aparecen en zonas de depresiones gra-
vimétricas por lo menos al norte de la discontinuidad del Colorado. Cabe aquí hacer
notar que en nuestra aproximación no hemos calculado el efecto del subplacado mag-
mático que puede existir asociado a los cuerpos de alta velocidad en general detectados
por las líneas sísmicas debajo de los SDRs.
6.4 Conclusiones del Capítulo 6
Como resultado del análisis 2D se desprende que:
• El Te varía espacialmente pudiendo diferenciarse marcados sectores que podrían
correlacionarse con la segmentación del margen.
• La anomalía suma sólo contiene los efectos de los procesos: rift y sedimentación.
Puede adicionarse el efecto del magmatismo (subplacado magmático), para lo
que se necesita conocer la disposición de los cuerpos de alta velocidad.
114
6.4. Conclusiones del Capítulo 6
Figura 6.23. Anomalía del rift desde 2D, se han superpuesto las estruc-
turas del mapa de segmentación del margen. Líneas marrón oscura repre-
sentan pre-/syn rift grabens, líneas negras zonas de transferencia, líneas
fucsia intrusivos, líneas verde claro son cuñas del mismo episodio 1, líneas
marrón claro son cuñas del mismo episodio 2, líneas azul son depresiones
del basamento oceánico y líneas amarillo son ﬂujos de lavas basálticos.
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Figura 6.24. Anomalía suma desde 2D, se han superpuesto las estructuras
del mapa de segmentación del margen. Líneas marrón oscura representan
pre-/syn rift grabens, líneas negras zonas de transferencia, líneas fucsia
intrusivos, líneas verde claro son cuñas del mismo episodio 1, líneas ma-
rrón claro son cuñas del mismo episodio 2, líneas azul son depresiones del
basamento oceánico y líneas amarillo son ﬂujos de lavas basálticos.
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(a) (b)
Figura 6.25. Anomalía isostática según Airy (a) y la calculada con POGM
para Te = 15 km , se han superpuesto las estructuras de el mapa de
segmentación del margen. Líneas negras representan pre-/syn rift grabens,
líneas blancas zonas de transferencia, líneas fucsia intrusivos, líneas marrón
oscuro son cuñas del mismo episodio 1, líneas azul son cuñas del mismo
episodio 2, líneas verde claro son depresiones del basamento oceánico y
líneas amarillo son ﬂujos de lavas basálticos.
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• El POGM constituye la base necesaria para una interpretación que permite dife-
renciar la contribución que los diferentes procesos geológicos aportan a las ano-
malías de gravedad en zonas marinas.
Como resultado del análisis 3D surge que:
• La aproximación 3D a partir de 2D es comparable a la 3D e incluso tiene mayor
resolución en la zona de plataforma, pero tiene una considerable lentitud en los
cálculos.
• La alineación en la anomalía del rift de las cuencas de Valdés y de Rawson que
se continúa en una posible tercer cuenca podría tratarse de un rift abortado o un
aulacógeno. Esto puede comprobarse en los mapas paleobatimetría (Fig 6.16a) y
paleoMoho (Fig 6.16b) como la evidencia de un atenuamiento cortical.
• La anomalía isostática muestra un fuerte residuo positivo en la zona de la cuenca
del Colorado lo que podría indicar el hecho de que la cuenca se encuentre aun en
subsidencia.
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Capítulo 7
Conclusiones generales
En esta tesis abordamos el desafío de la caracterización del sector volcánico del margen
continental argentino a través del análisis de la isostasia. Para llevar a cabo este aná-
lisis, se necesitaron principalmente datos de gravimetría marina, batimetría y espesor
sedimentario que adquirimos por convenios ya existentes, que son de dominio público
o que fueron generados a partir de digitalizaciones de datos.
Sobre los datos de gravedad utilizados.
Analizamos datos de cruceros, creando una base de datos inicial para ser continuada
en el futuro. Para el desarrollo de la tesis optamos por usar anomalías derivadas de
altimetría satelital del modelo Sandwell & Smith versión V18.1.
En un principio llevamos a cabo una evaluación previa de los datos disponibles, creando
una base de datos de gravedad con datos de anomalía de gravedad marina medida a
bordo de barcos, cuya primera etapa está completada parcialmente, como se explica
en el texto de la tesis. Paralelamente comparamos grillas de anomalías de aire libre
derivadas satelitalmente llegando a la conclusión de que los modelos DNSCO8GRA del
DTU Space (National Space Institute) y la versión V18.1 de Sandwell & Smith son los
más adecuados para su utilización debido al uso de un mejor modelo geopotencial du-
rante el procesamiento y principalmente, a los distintos procedimientos utilizados para
su elaboración. Finalmente para los estudios que se hicieron a lo largo del desarrollo de
la tesis se utilizaron las anomalías de aire libre derivadas de altimetría satelital de la
versión V18.1 ya que poseen una amplia y total cobertura, además de que los resultados
de la comparación realizada con datos de cruceros fueron más satisfactorios y que los
modelos DNSO8GRA y DTU10, presentan un ruido latitudinal.
Resultados de estos análisis han sido publicados en un trabajo de una revista de circu-
lación internacional [72] y se han expuesto en un congreso nacional en el año 2010.
Sobre los métodos de cálculo de las anomalías.
Experimentamos con diferentes métodos para calcular las anomalías de Bouguer, para
poder luego, validar un método de cálculo de la anomalía isostática en zonas marinas.
La anomalía de aire libre de un margen continental pasivo puede pensarse como la
contribución de todas las masas y sus compensaciones en profundidad. Para calcularla,
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utilizamos un esquema de interfaces basado en el método de Parker. Este esquema pue-
de incorporar las capas sedimentarias de manera mucho más simple que los métodos
tradicionales y con mayor velocidad computacional, ya que buena parte de los cálculos
puede desarrollarse en el dominio de los números de onda utilizando transformadas
de Fourier. Para validar este método consideramos sólo las interfaces agua-corteza y
corteza-manto y calculamos dos formas de obtener la anomalía de Bouguer. Una de
ellas, considerando una adaptación del método de las interfaces y otra un método más
tradicional que calcula la anomalía de Bouguer completa (Bullard A, B y C). Aun-
que la metodología de cálculo de la anomalía de Bouguer completa pueda considerarse
robusta puede llegarse a un resultado similar con el esquema de las interfaces hasta
orden 4. Las diferencias entre los métodos, el que calcula Bouguer completa y el que
utiliza el desarrollo de Parker hasta orden 4, están altamente correlacionadas con la
topografía. Observamos en perﬁles que las mayores discrepancias entre los métodos se
observan en las regiones donde el talud continental presenta variaciones locales de muy
alta frecuencia, regiones donde el talud continental es muy pronunciado y las variacio-
nes bruscas de pendiente no pueden ser bien representadas.
Resultados de estos análisis han sido publicados en una revista de circulación interna-
cional [73]. Además se ha expuesto en un congreso nacional en el año 2012.
Una aproximación al cálculo de la anomalía isostática con el esquema de las interfa-
ces se logra calculando la anomalía de aire libre con tres interfaces: agua-sedimento,
sedimento-corteza y corteza-manto, y restándola a la anomalía de aire libre medida.
Sobre el tratamiento de la isostasia.
El análisis de la isostasia es fundamental para la interpretación gravimétrica del margen
continental pasivo. Hemos comenzado analizando la anomalía isostática de Airy calcu-
lada con un esquema de tres interfaces y luego incorporamos el método ﬂexural. Uno
de los aspectos muy valiosos de esta tesis es que ha rescatado y valorado la originalidad
que se encuentra en la aplicación de las técnicas de “backstripping”, método que simula
la descarga de los sedimentos conocidos, y en el Modelado de Gravedad Orientado por
los Procesos (POGM) para evaluar la anomalía gravimétrica de aire libre en la zona
de estudio utilizando todos los datos conocidos disponibles. De esta manera se obtiene
una anomalía gravimétrica calculada que se sustrae de la anomalía de aire libre medida
con más seguridad de que los rasgos residuales que persisten y que forman la anomalía
isostática son en buen grado conﬁables como rasgos de masas no compensadas debido
a fenómenos que es muy importante analizar.
Calculamos la anomalía isostática con el esquema de tres interfaces con compensación
de Airy. Notamos que los resultados son fuertemente dependientes de los datos de es-
pesor sedimentario, por lo que es deseable que dichos datos sean lo más ﬁdedignos
posible. En esta tesis trabajamos con datos de espesor sedimentario que provinieron
de la contribución de tres fuentes obtenidas de mapas publicados y con otros datos
contenidos en una grilla con información de cruceros.
Resultados de estos análisis se han enviado para su publicación en una revista de cir-
culación internacional [74]. Además se ha expuesto en un congreso nacional en el año
2012.
Con posterioridad, se utilizó el concepto de isostasia ﬂexural en la que se considera
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a la topografía como una carga que causa un combamiento de la litosfera que puede
modelarse bajo la teoría de ﬂexión de placas. Si consideramos a la litosfera con una
cierta rigidez constante y que bajo las aproximaciones de placa delgada responde a las
cargas con un comportamiento ﬂexural, la litósfera se comporta como un ﬁltro pasa-
bajos entre la carga y la deformación ﬂexural asociada, siendo el corte en frecuencias
determinado por la rigidez de la placa (y por ende por su Te,).
Con la técnica backstripping podemos estimar la profundidad del basamento en ausen-
cia de sedimentos, es decir la paleobatimetría en el tiempo del rift. Para el caso de
backstripping ﬂexural se determina un parámetro apropiado en el espacio de los núme-
ros de onda, que modiﬁca la respuesta de Airy produciendo la respuesta ﬂexural.
El POGM utiliza información sísmica del espesor sedimentario y del volcanismo pre-
sente (reﬂectores sísmicos que inclinan hacia el mar (SRDs), subplacado, etc.) de la
conﬁguración del margen actual, para estimar la anomalía de gravedad que está asocia-
da a los procesos: rifting, sedimentación y magmatismo. El objetivo del POGM es
discriminar la contribución que los diferentes procesos geológicos aportan a la anomalía
observada y el del backstripping es determinar la geometría del margen al tiempo del
rift.
Hemos implementado el método ﬂexural para la aplicación de las técnicas mencionadas,
de manera que puede disponerse de las respuestas gravimétricas de Airy (hidrostática)
y ﬂexural, que contempla las propiedades elásticas de la litosfera terrestre. Por ahora
calculamos el backstripping removiendo los sedimentos en una sola etapa, pero tenemos
presentes las limitaciones que esto implica. Asimismo, tampoco hemos aún incorporado
el cálculo del subplacado magmático. Merece hacerse notar que los cálculos para estas
técnicas son complejos y consideramos que aun con estas limitaciones hemos logrado
un importante avance.
Los resultados de los análisis del POGM se han expuesto en dos congresos nacionales
en el año 2014 y se planea hacer una publicación en una revista de circulación inter-
nacional.
Sobre los resultados de la anomalía isostática y el POGM.
Analizamos los resultados del cálculo de la anomalía isostática según Airy y de la ano-
malía isostática derivada luego de la aplicación de la técnica POGM.
La anomalía isostática según Airy presenta una zona de valores negativos en la zona
del talud en algunos lugares a veces muy intensos. Es en esta zona donde el análisis
de datos sísmicos descriptos en el texto muestra la presencia de grabens en el basa-
mento. En la cuenca del Colorado aparecen anomalías positivas que pueden indicar
que la cuenca estaría en subsidencia. Las cuencas de Valdés y de Rawson se ven como
señales positivas débiles. Justo en la zona donde las características del margen cam-
bian aparecen un par de anomalías, una de ellas de forma casi circular negativa y la
otra triangular positiva aproximadamente en la zona de la discontinuidad del Colora-
do. Comparando con el mapa de espesor sedimentario la zona positiva coincide con un
máximo (cuenca Argentina), que por ahora tentativamente podría interpretarse como
una cuenca en subsidencia, pero merece realizarse un análisis más exhaustivo. Podría
también ocurrir que en ese lugar hubiera un alto en el basamento o también podría
tratarse de una intrusión en profundidad de material más denso o que la cuenca por
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su tamaño pequeño esté en equilibrio isostático según el modelo ﬂexural.
Aplicamos la técnica POGM a perﬁles en los que basándonos en el criterio del rms
mínimo (entre la anomalía suma y la anomalía observada o medida) encontramos di-
ferentes valores de Te a lo largo del margen. Este análisis se ha hecho hasta ahora con
perﬁles longitudinales. Ya que del análisis de cada perﬁl se obtiene un valor de Te,
reconocemos la conveniencia de analizar perﬁles aproximadamente perpendiculares al
margen para ver si estas variaciones pueden correlacionarse con la segmentación del
margen, pero lo haremos con posterioridad.
Utilizando el resultado de aplicar la técnica a perﬁles equiespaciados muy próximos
podemos reconstruir la información en 3 dimensiones y luego compararla con la que
resulta de resolver las ecuaciones en 3 dimensiones directamente. Al hacer esta com-
paración hemos encontrado que la anomalía suma calculada con la aproximación 3D
a partir de perﬁles 2D arroja mejores resultados, siendo una buena manera de repre-
sentar ésta técnica en 3D. La anomalía de aire libre calculada (anomalía suma) puede
ser discretizada según sea el proceso involucrado, pero en esta tesis hemos calculado la
anomalía del rift y la anomalía de la sedimentación como componentes de la anomalía
suma. Como rasgos a destacar en la anomalía del rift puede observarse una alineación
entre las cuencas de Valdés, Rawson y una posible tercer cuenca. Dicha alineación
podría tratarse de un aulacógeno o rift abortado. Al comparar la anomalía suma con
la anomalía de aire libre observada se obtiene una anomalía isostática que resulta ser
mínima según inspección visual y criterio de rms para un Te= 15 km. Si esta anomalía
se compara con la obtenida según Airy se observa que la derivada a partir de las técnica
POGM es mínima y que en ella se puede reconocer como rasgo importante que aun
persiste un fuerte residuo positivo en la zona de la cuenca del Colorado que podría
estar de acuerdo con la idea de que la cuenca se encuentre aun en subsidencia según
fuera indicado por Introcaso et al. (1984) con anterioridad [48].
Los efectos de las anomalías circular y triangular que se observaban en la anomalía
isostática de Airy se han atenuado en gran medida con el nuevo método, lo cual indi-
caría la eﬁcacia del método ﬂexural .
Sobre los cálculos.
La implementación de estos métodos se ha hecho casi totalmente con programas de
cálculo propios, desarrollados en el transcurso de la tesis. La excepción han sido rutinas
del paquete de programas GMT y dos programas publicados que se usaron básicamente
para análisis de métodos (FA2BOUG, 3Dinv).
Sobre el método gravimétrico.
Nuestros modelos se basan en los métodos potenciales, por lo que hay una ambigüe-
dad inherente en los resultados. Creemos que al considerar la técnica combinada de
backstripping y el Modelado de Gravedad Orientado por los Procesos, se reduce esta
ambigüedad principalmente por tener en cuenta la manera en que los sedimentos ﬂe-
xionan la corteza.
En recientes publicaciones (Zalán et al. [110, 111]), se discute la interpretación de sec-
ciones de sísmica 2D ultra profundas que permiten tener una imagen de los márgenes
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con mucho detalle que posibilita identiﬁcar los SDRs, el subplacado magmático y otros
aspectos. El tratamiento que hemos hecho de los datos de gravedad en esta tesis no
contiene todo el detalle que puede obtenerse a partir de esta sísmica adquirida con tec-
nología muy moderna. Los datos de sísmica de esta naturaleza no están disponibles, y
además sería demasiado costoso que pudiera con ella cubrirse parte o toda la extensión
del margen continental argentino. El grado de complejidad y detalle de esta sísmica no
puede lograrse con datos de gravedad pero éstos tienen a su favor la ventaja de que
son de público y libre acceso y que pueden analizarse en una gran área, como hemos
hecho a lo largo de toda la Tesis.
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Apéndice A
A.1 Flexura de Placas en dos dimensiones
Según Turcotte y Schubert [89] la tectónica de placas implica que las rocas cerca de
la superﬁcie son rígidas y por lo tanto tienen un comportamiento elástico a escala de
tiempo geológico. Las delgadas placas de la superﬁcie constituyen la litosfera que ﬂota
en un manto relativamente dúctil. Las placas están sujetas a una variedad de cargas
como por ejemplo debidas a los volcanes o montañas marinas que fuerzan a la litosfera
a combarse bajo su peso. El relativo combamiento o ﬂexura de la litosfera observada nos
permite conocer las cargas en superﬁcie, con lo que podemos deducir las propiedades
elásticas de las placas y su espesor. Lo primero que tenemos que desarrollar es la teoría
de la ﬂexura de placas en respuesta a las fuerzas y torques aplicados. Hay muchas
aplicaciones geológicas que pueden ser abordadas con esta teoría que pueden ayudarnos
a entender por ej.: sistemas de plegamientos en cadenas montañosas y modelarlos como
deformaciones de placas elásticas sujetas a fuerzas compresivas horizontales o modelar
levantamientos de estratos sobre intrusiones ígneas, entre otros[89].
Considerando una placa delgada de material elástico. Si la placa es lo suﬁcientemente
delgada, podemos aproximar las fuerzas actuantes en y dentro de ella como sigue:
Sea w(x) el desplazamiento de la placa desde la horizontal. Las fuerzas y momentos
actuando en un pequeño segmento de la placa, como se ilustra en la Figura ( A.1),
donde q es la fuerza por unidad de longitud actuando en la placa, V es la fuerza de
cizalla actuando en los bordes de la porción de placa (esfuerzo de cizalla integrado
en el borde), P es la presión en los bordes (esfuerzo normal integrado; debe estar en
equilibrio debido a que no hay movimientos de la placa de izquierda o derecha),M es el
momento actuando en el borde de la porción de placa (momento del esfuerzo normal).
Si se plantea el equilibrio de las fuerzas en la dirección vertical, se tiene:
q(x)dx+ dV = 0
dV
dx
= −q (A.1)
El equilibrio de las fuerzas en la dirección horizontal (x) se da debido a que P es
constante. Sumando los momentos actuantes en el segmento de la placa encontramos:
dM − Pdw = V dx
dM
dx
= V + P dw
dx
(A.2)
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Figura A.1. Fuerzas y torques en una
sección pequeña de una placa ﬂexionada,
http://www.colorado.edu/geolsci/courses/GEOL5690/FlexureNotes.pdf
(Turcotte & Schubert) [89].
.
Figura A.2. Esfuerzo normal en una sección transversal de una placa
elástica curvada (Turcotte & Schubert) [89].
Podemos eliminar V combinando las ecuaciones A.1 y A.2 para obtener:
d2M
dx2
= −q + P d
2w
dx2
(A.3)
Si analizamos a M más en detalle, encontramos que esta relacionado con z como se
observa en la Figura A.2.
En primer lugar consideremos el esfuerzo actuante en el borde de la placa (estos son
esfuerzos desviatorios; hemos substraído el esfuerzo medio P/h). El momento total
resulta:
M =
Ú h
2
−h
2
σxxzdz (A.4)
Considerando la placa en su estado original y comparando con el de la Figura A.2
podemos ver que existe un acortamiento en la parte superior y un estiramiento en la
parte inferior. La línea de puntos representa una superﬁcie neutral, la cual se encuentra
no deformada por la ﬂexión. A partir de la ley de Hook que relaciona linealmente
esfuerzos y deformaciones para un medio elástico e isótropo se tiene:
εxx =
1
E
(σxx − νσyy)
εyy =
1
E
(σyy − νσxx) (A.5)
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Figura A.3. Extensión y contracción longitudinal a una distancia z desde
la mitad del plano de la placa (Turcotte & Schubert) [89].
Donde E es el módulo de Young (del orden de 70 GPa para la corteza), y ν es el radio
de Poisson (del orden de 0.25 para la corteza) e y es perpendicular a x en el plano
horizontal, esto es, εyy = 0. Podemos combinar éstas ecuaciones para obtener:
σxx =
E
(1− ν2)εxx (A.6)
ésta puede reemplazarse en la ec. A.4 para dar:
M = E(1− ν2)
Ú h
2
−h
2
εxxzdz (A.7)
Las deformaciones están geométricamente relacionadas con el radio de curvatura de la
placa, R, asumiendo un radio de curvatura extremadamente largo:
εxx = −∆l
l
= z
R
, (A.8)
Con ayuda de la geometría (Fig. A.4) podemos encontrar que el ángulo φ subtendido
por la longitud l (aproximadamente dx) es:
φ = dα = dα
dx
dx = d
dx
(−dw
dx
)dx = −d
2w
dx2
dx, (A.9)
siendo φ = l/R podemos encontrar que:
1
R
= φ
l
≈ φ
dx
= −d
2w
dx2
., (A.10)
Haciendo la substitución en la ec. ( A.8) se tiene:
εxx = −zd
2w
dx2
, (A.11)
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Figura A.4. Esquema ilustrativo de la relación geométrica de la placa
ﬂexionada (Turcotte & Schubert) [89].
introduciendo ésta en la ecuación A.7, el momento ﬂexural puede escribirse como:
M = −E(1− ν2)
d2w
dx2
Ú h
2
−h
2
z2dz
= −E(1− ν2)
d2w
dx2
(z
3
3 )
h
2
−h2
(A.12)
= −Eh
3
12(1− ν2)
d2w
dx2
.
El coeﬁciente de −d2w
dx2 en el lado derecho de la ecuación es llamado rigidez ﬂexural D de
la placa, reemplazando h por Te (espesor elástico de la placa) se obtiene una expresión
que relaciona la rigidez ﬂexural con los parámetros elásticos
D ≡ ET
3
e
12(1− ν2) . (A.13)
Reemplazando esta última en la ecuación A.3
D
d4w
dx4
= q(x)− P d
2w
dx2
. (A.14)
Esta ecuación para la deﬂexión de una placa puede resolverse para un número simple
de casos y aplicar los resultados a la deformación de estratos y ﬂexura de la litosfera.
En el contexto de una placa elástica sobre un manto dúctil, esta ecuación debe ser
modiﬁcada teniendo en cuenta una fuerza restitutiva (empuje) que actúa hacia arriba
en la placa deﬂectada.
Cuando una carga aplicada ﬂexiona la placa, la región deﬂectada es ocupada con agua,
como en el caso de litosfera oceánica o por una cuenca continental sin sedimentos o con
sedimentos, como la mayoría de las cuencas adyacentes interiores sometidas a erosión.
El material de relleno tiene una densidad menor que la del manto, el cual está siendo
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reemplazado. La magnitud de la fuerza restauradora en la base de la placa deﬂectada
puede estimarse considerando el balance de presión (ρgh) bajo la región de máxima
deﬂexión y bajo la región que no se deﬂecta. Esta fuerza restauradora es ρgw y la
fuerza vertical neta actuante resulta de la diferencia entre la carga aplicada y la fuerza
hidrostática restitutiva.
La ecuación A.14 puede expresarse como:
D
d4w
dx4
+ P d
2w
dx2
+∆ρgw = qa(x). (A.15)
donde ∆ρ es (ρm−ρw) para una cuenca solo rellenada con agua y ∆ρ es (ρm−ρs) para
una cuenca totalmente rellena de sedimentos. La litósfera tiene una respuesta ﬂexural
de acuerdo a la distribución espacial de la carga.
Si la longitud de onda de la carga es suﬁcientemente corta, la deﬂexión vertical de la
litosfera es pequeña y la litosfera puede considerarse con rigidez inﬁnita para la carga
a éstas escalas. Si la longitud de onda de la carga es suﬁcientemente grande hay una
respuesta isostática efectiva tendiente a alcanzar el equilibrio hidrostático y la litosfera
parece no tener rigidez. El grado de compensación de la carga topográﬁca es el radio
de la deﬂexión de la litosfera que tiene un máximo o deﬂexión hidrostática.
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Apéndice B
B.1 Cálculo de anomalías de gravedad 2D
Estructuras geológicas que están alargadas en una dimensión, como zonas de fracturas,
fallas, dikes, zonas de rift, anticlinales están a veces alineados en una dirección horizon-
tal y las anomalías de gravedad y magnéticas que generan están también alineadas en
una dirección. Si las anomalías son lo suﬁcientemente “lineales’ ’es posible considerar
las fuentes gravitacionales y magnéticas como completamente invariantes en la direc-
ción paralela a la dirección elongada. Si el eje es paralelo a la dirección de invarianza,
el cuerpo se dice que es bidimencional o 2D. Un cuerpo que sea 20 veces mas largo que
ancho puede considerarse en 2D [9].
Las fuentes 2D son mas faciles de conceptualizar y consideradas más fáciles de modelar
que los 3D, lo cual es una ventaja cuando las situaciones geológicas lo permiten. Un
camino útil de aproximar situaciones geológicas es reemplazar la forma de la sección
transversal del cuerpo por polígonos simples.
El método aquí descripto sigue el paper de Hubbert [47] pero Talwani, Worzel y Lan-
disman [87] son los primeros en presentar el método con un algoritmo adaptado para
computadoras.
La siguiente derivación provee el mismo resultado que Talwani et al. [87] por un ca-
mino diferente [9]. El potencial gravitacional de un cuerpo en dos dimensiones con una
densidad volumétrica ρ(x, z) puede escribirse como:
U = 2G
Ú
S
ρ(S)log1
r
dS (B.1)
donde la integración es sobre una superﬁcie de sección transversal S y donde r es la
distancia entre el punto de calculo y un elemento del cuerpo dado por:
r =
ñ
(x− xÍ)2 + (z − zÍ)2 (B.2)
Para simpliﬁcar en la Figura B.1 movemos el punto de observación al origen y supo-
nemos que la densidad del cuerpo sea constante. La atracción vertical de la gravedad
es dada por:
g(P ) = ∂U
∂z
= 2Gρ
ÚÚ zÍdxÍdzÍ
xÍ2 + zÍ2 (B.3)
haciendo la integración sobre xÍ resulta:
g = 2Gρ
Ú
[arctanx
Í
2
zÍ
− arctanx
Í
1
zÍ
]dzÍ (B.4)
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Figura B.1. Aproximación de un cuerpo bidimensional por un polígono
de N lados, (modiﬁcado de [9]).
donde xÍ1 y xÍ2 son ambas funciones de zÍ y como se ven en la Figura B.1, representan
caminos diferentes alrededor del perímetro de la sección transversal. Estos dos caminos
al tomarse conjuntamente y considerando el cambio de signo, la integración en un
circuito cerrado alrededor del perímetro es:
g = 2Gρ
Ú
arctan
xÍ
zÍ
dzÍ (B.5)
Ahora reemplazamos el perímetro con un polígono de N lados, por lo que la integral
se convierte en:
g = 2Gρ
NØ
n=1
Ú zn+1
zn
arctan
xÍ
zÍ
dzÍ (B.6)
donde zn y zn+1 son las coordenadas z de dos puntos del lado n. Antes de continuar,
necesitamos una expresión de x’ en términos de z’ y esto es dado por la ecuación de
una recta:
xÍ = αnzÍ + βn (B.7)
donde
αn =
xn+1 − xn
zn+1 − zn
βn = xn − αnzn
Sustituyendo la ecuación B.7 en la ecuación B.6 y resolviendo la integral se obtiene:
g = 2Gρ
NØ
n=1
βn
1 + α2n
[log rn+1
rn
− αn(θn+1 − θn)] (B.8)
rn y θn están deﬁnidos como se ve en la Figura B.1, más detalles en Blakely, 1996 [9].
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Apéndice C
C.1 Rutinas de GMT
La rutina grdﬀt está dentro del paquete de software libre GMT (Generic Mapping Tools,
2007, (http://gmt.soest.hawaii.edu/ )), el cual consta de un manual con especiﬁcaciones
de lo que se calcula en esta rutina como así también ejemplos de aplicación. A medida
que se actualiza el software algunas opciones para su aplicación pueden modiﬁcarse.
Describimos aquí las rutinas grdﬀt para la versión 4.5.6 y luego gravﬀt que fue obte-
nida desde la página de Joaquim Luis (http://w3.ualg.pt/ jluis/mirone/main.html),
ya que al momento de usarla no estaba oﬁcialmente incluida en el paquete de GMT,
actualmente lo está (Generic Mapping Tools, 2013) y si estaba incluida en la versión
de GMT mantenida por Joaquin Luis,
grdﬀt : lleva a cabo operaciones en grillas en el dominio de los números de onda (fre-
cuencia). Lo aplicamos con la siguiente línea de comandos:
grdﬀt batimetría.grd -GWS.grd -S$parker -C$topoavg1 -L -M –V
donde: batimetria.grd es la grilla de la topografía
WS.grd es el nombre de la grilla de salida que contiene la contribución gravitacional
de la interfaz calculada.
$parker es una variable que contiene 2*PI*G*(rload-rwater)*1.e5; el factor e5 es para
pasar a mgal, rload es la densidad de los sedimentos y rwater es la densidad del agua.
$topoavg1 es el valor medio de la topografía para la “continuación hacia arriba” con la
transformada de Fourier
-L es una opción que deja la serie como esta no restar ninguna tendencia.
-M elegir esta opción si su grilla es geográﬁca
-V opción para que cada vez que se ejecuta enumere por pantalla lo que se va ejecu-
tando.
gravﬀt: Calcula la atracción gravitacional de superﬁcies 3D en el dominio de los
numeros de onda (o frecuencia).
gravﬀt topochichg11.grd -D$contr_dens -GWS2.grd -E$n_p_exp -M –V
donde: topochichg11.grd es la grilla de topografía.
WS2.grd es el nombre de la grilla de salida que contiene la contribución gravitacional
de la interfaz calculada.
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$contr_dens= es el contraste de densidad.
$n_p_exp= es el número de términos que se usa en el desarrollo de parker.
-M elegir esta opción si su grilla es geográﬁca.
-V opción para que cada vez que se ejecuta el script liste por pantalla lo que se va
ejecutando.
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Apéndice D
D.1 Perﬁles de la anomalía suma para las grillas de
espesor Sedcombi y SedcombiCo
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(a) (b)
Figura D.1. Anomalía suma para el caso del perﬁl 39ºS calculada para
las grillas de espesor sedimentario Sedcombi (a) y SedcombiCo (b).
(a) (b)
Figura D.2. Anomalía suma para el caso del perﬁl 40ºS calculada para
las grillas de espesor sedimentario Sedcombi (a) y SedcombiCo (b).
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(a) (b)
Figura D.3. Anomalía suma para el caso del perﬁl 41ºS calculada para
las grillas de espesor sedimentario Sedcombi (a) y SedcombiCo (b).
(a) (b)
Figura D.4. Anomalía suma para el caso del perﬁl 42ºS calculada para
las grillas de espesor sedimentario Sedcombi (a) y SedcombiCo (b).
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(a) (b)
Figura D.5. Anomalía suma para el caso del perﬁl 43ºS calculada para
las grillas de espesor sedimentario Sedcombi (a) y SedcombiCo (b).
(a) (b)
Figura D.6. Anomalía suma para el caso del perﬁl 44ºS calculada para
las grillas de espesor sedimentario Sedcombi (a) y SedcombiCo (b).
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(a) (b)
Figura D.7. Anomalía suma para el caso del perﬁl 45ºS calculada para
las grillas de espesor sedimentario Sedcombi (a) y SedcombiCo (b).
(a) (b)
Figura D.8. Anomalía suma para el caso del perﬁl 46ºS calculada para
las grillas de espesor sedimentario Sedcombi (a) y SedcombiCo (b).
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(a) (b)
Figura D.9. Anomalía suma para el caso del perﬁl 47ºS calculada para
las grillas de espesor sedimentario Sedcombi (a) y SedcombiCo (b).
(a) (b)
Figura D.10. Anomalía suma para el caso del perﬁl 48ºS calculada para
las grillas de espesor sedimentario Sedcombi (a) y SedcombiCo (b).
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